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La Méditerranée Nord-Occidentale, ou bassin Liguro-Provençal, est l’un des rares sièges de la
convection océanique profonde. Ce phénomène localisé et intermittent est l’un des principaux
modes d’interaction de l’océan profond avec le système climatique. Il est d’une importance
primordiale pour la redistribution verticale de chaleur, de dioxyde de carbone et d’éléments
biogéochimiques par l’océan, et donc pour le climat et la biologie marine. Le travail de thèse
s’inscrit dans le cadre du programme HyMeX, il vise à caractériser le phénomène de convection
dans le bassin Liguro-Provençal à partir du cas d’étude de l’année 2012-2013 et à comprendre
le rôle de la dynamique de méso-échelle et de la variabilité intrinsèque océanique qui en résulte
sur la convection.
Le travail de thèse a tout d’abord porté sur la caractérisation du phénomène de convection
océanique profonde à partir des observations du cas d’étude 2012-2013. On a estimé le taux
de convection hivernale et de restratification printanière et une Expérience de Simulation d’un
Système d’Observations (OSSE) a été développée pour estimer l’erreur d’observation associée.
On conclut à la validité des observations du réseau MOOSE pour estimer les taux de convection
et de restratification sur la période 2012-2013. On caractérise la période comme exceptionnel-
lement convective avec un taux de convection hivernal de 2.3 ± 0.5Sv (1Sv = 106m3/s) et on
estime pour la première fois un taux de restratification printanière de 0.8± 0.4Sv.
Deux approches numériques novatrices ont été développées au cours de la thèse pour carac-
tériser le rôle de la méso-échelle et de la variabilité intrinsèque océanique sur le phénomène de
convection. On a implémenté l’outil de raffinement de maille AGRIF en Méditerranée Nord-
Occidentale dans le modèle régional NEMOMED12 pour documenter l’impact de la méso-échelle
sur la convection océanique profonde et sur la circulation thermohaline Méditerranéenne. On a
de plus réalisé des simulations d’ensemble à état initial perturbé pour documenter l’impact de
la variabilité intrinsèque océanique sur la convection.
Après avoir extensivement évalué le réalisme de la convection dans le modèle numérique NE-
MOMED12 grâce aux données de 2012-2013, on étudie avec ce modèle l’impact de la variabilité
intrinsèque océanique sur ce phénomène. Sur le cas d’étude comme sur la période historique
1979-2013, la variabilité intrinsèque océanique module largement la géographie du patch convec-
tif, en particulier dans le domaine hauturier. Aux échelles climatiques, la variabilité intrinsèque
module largement la variabilité interannuelle du taux de convection. En moyenne climatolo-
gique, elle module aussi la géographie de la convection, mais elle impacte marginalement son
intensité et les propriétés climatiques des eaux profondes.
Enfin, on étudie avec l’outil AGRIF l’impact de la dynamique de méso-échelle sur la convec-
tion profonde et sur la circulation thermohaline. Sur le cas d’étude de 2012-2013, la méso-échelle
augmente le réalisme de la convection. On montre qu’elle augmente la variabilité intrinsèque
de la convection. Sur cette période comme sur la période historique, elle diminue l’intensité
moyenne de la convection et réduit les transformations des eaux profondes. On relie principale-
ment son impact sur la convection à une modification de la circulation stationnaire marquée par
un repositionnement et une intensification des courants de bord, et la présence d’un méandre
stationnaire du Front Baléare. Par ailleurs, sur la période historique, les échanges avec le bassin
Algérien sont intensifiés par la méso-échelle, ce qui modifie les propriétés climatiques des masses
d’eau. On montre enfin que la signature de la méso-échelle en surface est susceptible d’impacter




The northwestern Mediterranean sea, also named the Liguro-Provençal basin, is one of the
few places where ocean deep convection occurs. This localized and intermittent phenomenon is
one of the main modes of interaction between the deep ocean and the climate system. It is of
paramount importance for the vertical redistribution of heat, carbon dioxyde and biogeoche-
mical elements, and therefore for climate and marine biology. The PhD has been carried out
in the framework of HyMeX programme, it aims at characterizing the ocean deep convection
phenomenon in the Liguro-Provençal basin from the year 2012-2013 case study and at unders-
tanding the role of mesoscale dynamics and of the resulting intrinsic ocean variability on deep
convection.
The PhD work has first focused on characterizing the ocean deep convection phenomenon
from observations collected during the 2012-2013 case study. We estimated the winter deep
convection and spring restratification rates and an Observing System Simulation Experiment
(OSSE) was developed to estimate the associated observation error. We conclude on the validity
of MOOSE network observations to estimate the deep convection and restratification rates in
the period 2012-2013. We characterize the period as exceptionally convective with a winter
deep water formation rate of 2.3± 0.5Sv (1Sv = 106m3/s) and we estimate for the first time a
spring deep water restratification rate of 0.8± 0.4Sv.
Two novel numerical approaches were developped during the PhD to characterize the roles
of mesoscale dynamics and of intrinsic variability in the deep convection phenomenon. We
implemented AGRIF grid refinement tool in the northwestern Mediterranean Sea within NE-
MOMED12 regional model to document the impact of mesoscale on deep convection and on
the Mediterranean thermohaline circulation. In addition, we carried out perturbed initial state
ensemble simulations to characterize the impact of ocean intrinsic variability on convection.
After extensively evaluating the realism of deep convection in NEMOMED12 numerical
model thanks to the 2012-2013 observations, we study with this model the impact of intrinsic
variability on deep convection. During the case study as well as in the 1979-2013 historical
period, intrinsic ocean variability largely modulates the mixed patch geography, particularly
in the open-sea domain. At climatic timescales, intrinsic variability modulates largely the deep
convection rate interannual variability. On average over the historical period, it also modulates
the mixed patch geography, but it impacts marginally its magnitude and the properties of the
deep water formed.
Finally, we study with AGRIF tool the impact of mesoscale dynamics on deep convection and
on the thermohaline circulation. In the 2012-2013 case study, mesoscale improves the realism
of the simulated convection. We show that it increases the deep convection intrinsic variability.
In this period as well as during the 1979-2013 historical period, it decreases the mean deep
convection rate and it reduces deep water transformations. We mainly relate its impact on
convection to the modifincation of the stationary circulation characterized by a relocation and
an intensification of boundary currents and the presence of a stationary Balearic Front meander.
Also, in the historical period, exchanges with the Algerian basin are increased, which modifies
water mass climatological properties. Finally, the surface signature of mesoscale is likely to alter
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1.1. Circulation thermohaline, convection océanique profonde
et méso-échelle
1.1.1. La circulation thermohaline
1.1.1.1 Définitions
La circulation thermohaline désigne la circulation globale de l’océan qui est forcée par les
flux de chaleur et d’eau en surface. Ces flux de surface créent des anomalies de densité de l’eau
de mer qui mettent en mouvement l’océan. Cette définition fait donc référence à un mécanisme
de forçage physique plutôt qu’à une réalité observée (Wunsch, 2002). En effet, dans la nature,
tout courant océanique est mis en mouvement à la fois par les échanges de chaleur, d’eau et de
quantité de mouvement.
On associe donc généralement la circulation thermohaline à un concept complémentaire qui
est la circulation méridienne de retournement (MOC). En effet, la circulation thermohaline se
caractérise par une circulation moyenne en fonction de la latitude et de la profondeur. Le flux de
volume associé est relativement faible en comparaison de la circulation superficielle : il atteint
environ 20 Sv (1Sv = 106m3/s) en Atlantique Nord (Kieke et Yashayaev, 2015), soit un temps
de renouvellement des eaux profondes d’environ 2000 ans.
La Fig.1.1 montre un schéma de la circulation thermohaline globale. Elle s’organise en quatre
branches (Srokosz et al. (2012); Lozier (2012)) : les sites de convection profonde sont le siège de
la plongée des eaux de surface qui forment des eaux profondes. Les courants profonds advectent
ces masses d’eaux profondes dans tout l’océan abyssal. Des processus advectifs et diffusifs
génèrent un flux de masse qui transfert les propriétés des eaux profondes vers la surface. Enfin,
les courants superficiels advectent l’eau vers les sites de convection.
Les flux de chaleur et d’eau en surface peuvent mettre en mouvement ou réduire la circulation
thermohaline. On distingue donc deux régimes en fonction du type de flux qui domine cette
circulation : le régime thermique et le régime halin (Huang et al. (1992)). Les zones de convection
profonde de l’océan global sont toutes situées aux hautes latitudes, zones de refroidissement et
de flux d’eau douce en surface. Par conséquent, les deux régimes s’opposent, les flux de chaleur
en surface activant la circulation thermohaline et la convection profonde, alors que les flux
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d’eau l’inhibent. Le régime thermique domine dans les océans Atlantique, Arctique et Austral
où sont présents plusieurs sites de convection profonde. En revanche, le régime halin domine le
bassin Pacifique qui ne présente pas de site de convection océanique profonde.
Figure 1.1: Schéma simplifié de la circulation thermohaline globale (Kuhlbrodt et al. (2007)).
1.1.1.2 Les forçages
Plusieurs paradigmes se sont succédé pour expliquer le moteur de la circulation thermoha-
line : celui historique (Wust (1935)) affirmant qu’elle est ’poussée’ par l’intensité de la convection
profonde, donc plutôt par le forçage thermohalin, celui plus récent (Munk et Wunsch (1998);
Wunsch (2002); Kuhlbrodt et al. (2007)) affirmant qu’elle est ’tirée’ par l’intensité de sa branche
ascendante, donc plutôt par le forçage dynamique, et celui (Tailleux, 2009; Tailleux et Rou-
leau, 2010; Hughes et al., 2009) affirmant que c’est le couplage entre forçages thermohalin et
dynamique qui met en mouvement cette circulation.
D’un point de vue énergétique, la boucle décrite par la circulation thermohaline est une
machine thermodynamique, c’est-à-dire qu’elle nécessite une source d’énergie pour être activée.
En effet, la source et le puits de chaleur de l’océan sont tous les deux situés en surface. Ce
constat expérimental est qualifié de ’théorème de Sandstrom’ (Sandström (1908)), et bien qu’il
ait été contredit par des travaux plus récents (Coman et al. (2006)), deux éléments restent
corrects : plus la source de chaleur est haute par rapport à celle de froid, moins la circulation
thermohaline est vigoureuse ; et il est nécessaire de transmettre la chaleur vers le bas pour que le
cycle thermodynamique soit moteur. Une série d’études ont identifié le vent et les marées comme
étant la principale source de mélange permettant de transmettre en profondeur la source de
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chaleur (Munk et Wunsch, 1998; Wunsch, 2002; Kuhlbrodt et al., 2007). Elles en concluent que
la circulation thermohaline est principalement mise en mouvement par le forçage mécanique.
Toutefois, une série d’études récentes ont appliqué à l’océan le concept d’énergie potentielle
disponible (APE) de Lorenz (1955) pour déterminer la source de la circulation globale de
retournement. Le concept d’APE permet permet de séparer les sources adiabatiques d’énergie
potentielle (échanges avec l’énergie cinétique) des sources diabatiques (mélange, chauffage).
Les arguments théoriques développés par Tailleux (2009, 2010); Tailleux et Rouleau (2010)
montrent que le mélange nécessaire à la mise en mouvement de la circulation thermohaline peut
être fourni par le ’chemin barocline’. Le forçage de flottabilité en surface, bien que de moyenne
nulle à l’état stationnaire, est source d’APE puisqu’il maintient un gradient de densité, donc
d’énergie potentielle, entre les eaux tropicales qui sont chauffées et les eaux des hautes latitudes
qui sont refroidies. Cette APE peut ensuite être convertie en énergie cinétique par conversion
barocline (le travail des forces de flottabilité), qui pourra elle-même être source de mélange par
dissipation.
Plusieurs expériences numériques confirment ces arguments théoriques. Hughes et al. (2009)
montrent que le mélange irréversible est équilibré par les flux de flottabilité en surface, et non
par la tension de vent, ils en concluent que ces premiers sont une source potentielle majeure
de mélange diapycnal. Saenz et al. (2012) montrent par un bilan énergétique à partir d’un
modèle bidimensionnel de circulation méridienne qu’un équilibre s’établit entre les deux forçages
qui rétroagissent positivement pour mettre en mouvement l’océan. Gregory et Tailleux (2011)
diagnostiquent la structure spatiale de l’apport d’énergie cinétique par le travail du vent et
celui des forces de pression. Ils déduisent du fort travail des forces de pression au voisinage
des zones de convection que c’est le forçage thermohalin qui met en mouvement la circulation
thermohaline. Enfin, von Storch et al. (2012) calculent le cycle énergétique de Lorenz dans un
modèle ’eddy-resolving’ et ils établissent que l’océan est mis en mouvement à 60% par le travail
du vent en surface, et à 40% par l’apport d’APE par le forçage thermohalin.
Cette approche énergétique qui remet en avant le paradigme historique d’une circulation
thermohaline mise en mouvement par les flux d’eau / de sel et de chaleur en surface est elle
aussi corroborée par des études numériques sur la variabilité interannuelle à multi-décennale de
l’AMOC. Les expériences numériques d”arrosage’ (’hosing’ en anglais) consistent à fournir un
large volume d’eau douce à proximité des zones de convection pour étudier leur impact sur la
circulation thermohaline et le climat. Ces études (Vellinga et Wood, 2002; Jackson et al., 2015)
montrent bien qu’un tel flux de flottabilité réduit drastiquement la circulation thermohaline, et
ce à forçage mécanique constant. Enfin, une série d’études de variabilité de l’AMOC l’ont liée à
la variabilité de la convection océanique profonde aux hautes latitudes Nord, elle-même forcée
par les flux de flottabilité en surface (Boning et al., 2006; Danabasoglu et al., 2016; Buckley et
Marshall, 2016).
On peut conclure de ces études que c’est principalement l’effet du forçage thermohalin,
dont l’efficacité est modulée par le forçage mécanique, qui met en mouvement la circulation
thermohaline. Il explique en particulier la structure géographique et l’intensité de la circulation
ainsi que les propriétés des masses d’eau profondes. La convection océanique profonde a donc un
rôle clé dans les transferts de chaleur et de propriétés biogéochimiques associés à la circulation
thermohaline.
1.1.1.3 Importance climatique
La circulation thermohaline a un rôle climatique important puisqu’elle transporte la chaleur
des basses latitudes vers les pôles et de l’hémisphère Sud vers le Nord (Hall et Bryden (1982);
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Trenberth et Caron (2001); Ganachaud et Wunsch (2003)). Dans l’Atlantique Nord elle repré-
sente 88% du transport méridien de chaleur par l’océan (Johns et al. (2011)), ce qui explique en
partie que les moyennes et hautes latitudes de l’Atlantique Nord soient plus douces que celles
du Pacifique Nord dépourvu de site de convection profonde. Les sites de convection profonde
ont quant à eux une atmosphère jusqu’à 10◦C plus douce en surface que la moyenne globale à
la même latitude.
Toutefois, le manque d’observations dans l’océan profond laisse ouvertes de nombreuses
questions sur le fonctionnement et le rôle climatique de cette circulation thermohaline (Lo-
zier (2010, 2012)). On distingue ici trois types de données : les archives paléoclimatiques, les
observations en climat présent et les scénarios de réchauffement climatique.
Les données paléoclimatiques montrent un fort lien entre l’intensité de la circulation ther-
mohaline et le contenu thermique de l’océan dans l’Atlantique Nord. Ceux-ci sont fortement
connectés à des événements de glaciation (Dansgaard-Oeschger, Stocker (1998)) et déglaciation
(Heinrich et Younger Dryas, Clark et al. (2002)) abrupts. Toutefois, ils ne permettent pas de
montrer que les variations de la circulation thermohaline ont causé ces variations climatiques,
bien que les études numériques le suggèrent fortement (Manabe et Stouffer, 1997; Kageyama
et al., 2013).
En climat présent, on sait que la circulation thermohaline transporte la chaleur vers les
hautes latitudes, mais beaucoup de questions restent ouvertes sur son impact sur le climat.
En effet, il s’agit d’une circulation aux longues échelles de temps qui est mal observée com-
parativement aux courants de surface (Lozier, 2012). Cette circulation est le mode principal
d’interactions de l’océan profond avec la surface, ce qui contrôle son absorption de chaleur, de
CO2 et le niveau de la mer (Santinelli et al. (2013); Winton et al. (2013); Rugenstein et al.
(2013)). En revanche, aucun lien robuste n’a été établi à partir d’observations entre sa varia-
bilité, qui est connue depuis peu, et la variabilité de la température de surface (SST) ou du
climat (Lozier (2010)).
En scénario climatique, de nombreuses études ont montré qu’un ralentissement de la cir-
culation thermohaline est attendu en réponse à l’affaiblissement du phénomène de convection
profonde (Srokosz et al., 2012). Ce ralentissement est estimé à 10-40% à l’horizon 2100. Les
impacts associés sont un ralentissement du réchauffement et une accélération de la montée des
eaux au voisinage des sites de convection profonde (Kuhlbrodt et al., 2009). L’hypothèse d’un
arrêt de la circulation thermohaline en scénario de réchauffement climatique est un risque à
très faible probabilité mais fort impact (Collins et al., 2013).
1.1.2. La convection océanique profonde
La convection océanique profonde est un élément clé de la circulation thermohaline puis-
qu’elle détermine sa géographie, son intensité et les propriétés des masses d’eau profondes.
1.1.2.1 Couche de mélange océanique
La couche de mélange océanique est la couche au sommet de l’océan qui est en interac-
tion directe avec l’atmosphère. Elle a des propriétés physiques relativement homogènes sur la
verticale en raison du mélange induit par les flux de quantité de mouvement, de chaleur et
d’eau en surface (Large et al. (1994)). Ainsi, un coup de vent ou un refroidissement en surface
contribuent à homogénéiser et approfondir cette couche de mélange. A l’inverse, un chauffage




Toutefois, la couche de mélange océanique n’occupe qu’une faible fraction de la colonne d’eau
puisqu’elle mesure typiquement quelques dizaines de mètres de profondeur (de Boyer Montégut
et al. (2004); D’Ortenzio et al. (2005); Houpert et al. (2015), Fig.1.2 et 1.3), soit ∼ 1% du
volume océanique. L’écrasante majorité de l’océan global n’est donc pas en contact direct avec
l’atmosphère et le système climatique. Seules quelques rares régions aux hautes latitudes et en
Méditerranée présentent une couche de mélange qui atteint des grandes profondeurs (> 1000m)
en hiver lors d’événements intermittents qualifiés de convection océanique profonde. Les valeurs
inférieures à 500m dans les sites de convection profonde (Fig.1.2 et 1.3) illustrent le fait que la
convection profonde n’a pas lieu tous les ans.
Figure 1.2: Carte globale du maximum annuel de la profondeur de la couche de mélange estimé
à partir d’un critère en température de ∆T = 0.2◦C (de Boyer Montégut et al. (2004)).
1.1.2.2 Localisation de la convection profonde
Les zones de convection profonde sont très limitées dans l’océan global (Fig.1.1), puisque
ce mécanisme n’a lieu que dans quelques régions : mer du Labrador, d’Irminger, du Groen-
land aux hautes latitudes Nord, mers de Weddel et de Ross aux hautes latitudes Sud, et mer
Méditerranée. Toutes ces régions sont caractérisées par plusieurs ingrédients nécessaires à l’oc-
currence de la convection profonde : une circulation océanique cyclonique qui isole les masses
d’eau et réduit leur stratification et des fortes pertes de flottabilité, principalement de chaleur,
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Figure 1.3: Cycle saisonnier moyen de la profondeur de la couche de mélange (MLD) en Médi-
terranée estimée à partir d’observations sur la période 1969-2012 et d’un critère en température
de ∆T = 0.1◦C (Houpert et al. (2015)).
en surface (Marshall et Schott, 1999). Ceux-ci sont fortement pilotés par la présence de vents
froids et secs induisant de forts flux de chaleur latente.
1.1.2.3 Deux principaux modes
Dans les bassins de convection, la perte de flottabilité en surface est maximale proche de
la côte en l’absence de banquise, là où l’atmosphère est la plus froide et sèche. Toutefois, c’est
en haute mer qu’on observe les plus larges taux de convection profonde. En effet, les régions
côtières des bassins de convection présentent des courants de bord et des embouchures de fleuves
qui y advectent des eaux légères et inhibent la convection profonde.
La convection profonde peut aussi avoir lieu par courant de gravité (« cascading ») d’eaux
denses formées sur les plateaux continentaux. Les eaux de plateaux sont peu épaisses, ce qui
leur permet de fortement se densifier au cours de l’hiver, soit par refroidissement soit par le
rejet de saumures lors de la formation de banquises. Suite à cela, elles peuvent s’écouler le long
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de canyons sous-marins pour alimenter la formation d’eaux denses hauturières. Toutefois, elles
représentent généralement une faible fraction du volume d’eaux denses formées.
Notons enfin que des eaux profondes peuvent se former en l’absence de toute convection
profonde par courant de gravité lors de passages de seuils, comme c’est le cas aux détroits de
Gibraltar et du Danemark. Les eaux denses qui cascadent entrainent par mélange turbulent
des eaux environnantes, ce qui réduit leur densité finale mais augmente leur volume.
1.1.3. La dynamique de méso-échelle
1.1.3.1 Ubiquité de la méso-échelle
La dynamique de méso-échelle est d’une grande importance puisque son énergie associée est
supérieure à celle de la circulation moyenne (Stammer et Wunsch, 1999; Wunsch, 2002). A ce
titre, elle est susceptible de fortement impacter des phénomènes océaniques tels que la convec-
tion océanique profonde. Il s’agit de structures de typiquement 30-500km de taille et de 10-100
jours de durée de vie prenant des formes variées : tourbillons, méandres, fronts, filaments. Dy-
namiquement, ces structures sont des perturbations de l’état moyen de l’océan générées par des
instabilités dynamiques (barotrope et barocline) mais qui restent d’assez grande échelle pour
être proches de l’équilibre géostrophique. Leur taille est approximée par le rayon de déforma-
tion de Rossby (Rd), qui mesure la distance d’ajustement géostrophique d’une perturbation de
l’écoulement. Cela fait de la méso-échelle la plus grande échelle turbulente dans l’océan. Tou-
tefois, il n’existe pas de relation constante entre la taille des structures et Rd (Chelton et al.,
2011), elle doit donc être déterminée expérimentalement.
L’apparition de l’altimétrie satellitale a révélé l’ubiquité des structures de méso-échelle et a
permis de mieux les caractériser. Un article récent (Chelton et al. (2011), Fig.1.4) a recensé plus
de 35,000 tourbillons de méso-échelle sur la période 1992-2008, présents dans tous les bassins
hormis proche de l’équateur. Paradoxalement, les régions de convection profonde sont pauvres
en tourbillons détectés par altimétrie, en raison de leur faible taille caractéristique (Rd ∼ 5km)
qui ne permet pas aux traces satellitales de les identifier. Toutefois, les observations in situ
dans les zones de convection confirment une riche activité de sub/méso-échelle (Gascard (1978);
Testor et Gascard (2003, 2006); Bosse et al. (2016); Gascard et al. (2002); Lilly et Rhines (2002);
Hátún et al. (2007)).
1.1.3.2 Méso-échelle et état moyen
L’activité de méso-échelle modifie l’état moyen de grande échelle de l’océan. Les tourbillons
et méandres sont particulièrement intenses sur les courants de bord ouest et leur dérive, sur le
courant circumpolaire Antarctique ou encore dans les zones de convection ou d’upwelling. L’un
des principaux mécanismes de leur formation est l’instabilité barocline, qui est omniprésente
dans l’océan (Chelton et al. (2011)). Or ce mécanisme convertit l’énergie potentielle de l’océan
en énergie cinétique turbulente, ce qui réduit le caractère barocline (cisaillé verticalement) de la
circulation. Leur effet moyen est donc une cellule de retournement qui advecte de la flottabilité
(Gent et McWilliams (1990)), donc généralement de la chaleur, vers les hautes latitudes (Farneti
et Gent (2011); Marshall et Schott (1999)) et la surface (Griffies et al. (2015)). Par ailleurs,
la cascade vers les petites échelles activée par la méso-échelle favorise le mélange isopycnal,
c’est-à-dire à densité constante. Celui-ci permet de mélanger des eaux chaudes et salées avec
des eaux plus froides et moins salées. Ce mécanisme induit lui aussi un large flux de chaleur
vers les hautes latitudes et la surface dans l’Océan Austral.
Par conséquent, la méso-échelle tend à réchauffer le climat moyen (Bryan et al. (2014)),
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Figure 1.4: Nombre de tourbillons de méso-échelle observés par altimétrie satellitale par cellule
de 1◦ de côté sur la période octobre 1992 - décembre 2008 (Chelton et al. (2011)).
particulièrement aux hautes latitudes. Elle tend aussi à diminuer l’absorption de chaleur et à
la concentrer proche de la surface en climat présent, ce qui renforce l’augmentation de SST
(Kuhlbrodt et Gregory (2012); Griffies et al. (2015)). Certaines études numériques ont même
montré qu’elle modifie la réponse de l’océan au réchauffement climatique : elle atténue le ren-
forcement du Courant Circumpolaire Antarctique (ACC) lié au forçage dynamique (Farneti et
Gent (2011)), et elle participe à la diminution de l’advection de chaleur vers les sites de convec-
tion profonde en Atlantique Nord liée au forçage thermodynamique (Zhang et Vallis, 2013).
Dans les zones de convection, on peut s’attendre à ce que la méso-échelle restratifie l’océan et
inhibe le phénomène de convection.
1.1.3.3 Méso-échelle et variabilité intrinsèque
La variabilité intrinsèque de l’océan, aussi appelée variabilité stochastique, turbulente ou
interne, caractérise la variabilité naturelle à caractère chaotique de l’océan. Elle est fortement
impactée par la méso-échelle. Des expériences récentes (Penduff et al. (2011, 2014)) ont montré
que les modèles océaniques utilisés jusqu’à présent pour l’étude du climat, qui sont laminaires
en raison de leur résolution grossière, ne présentent presqu’aucune variabilité intrinsèque en
mode forcé, ce qui est paradoxal pour un milieu chaotique comme l’océan où le nombre de
Reynolds qui compare échelles turbulente et diffusive atteint Re = 109.
En revanche, les modèles qui permettent (eddy-permitting) ou résolvent (eddy-resolving)
l’activité de méso-échelle présentent une large variabilité intrinsèque en mode forcé. Sa contri-
bution à la variabilité interannuelle de l’océan excède localement 40% dans la moitié de l’océan
global pour le niveau de la mer (Penduff et al., 2011), et elle varie de 5 à 60% pour la circulation
méridienne de retournement en Atlantique (AMOC, Grégorio et al. (2015)). Par ailleurs, elle
agit sur une large gamme d’échelles temporelles, mais préférentiellement à des échelles spatiales
relativement réduites (L < 6◦, Sérazin et al. (2015)).
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La théorie des systèmes chaotiques (Lorenz (1963)) prévoit que cette variabilité intrinsèque
est non-reproductible, ce qui impacte fortement l’analyse des observations et remet en ques-
tion les méthodes déterministes couramment utilisées en modélisation océanique. Concernant
l’estimation des tendances régionales du niveau de la mer, Sérazin et al. (2016) montrent que
l’incertitude liée à la variabilité intrinsèque de l’océan est du même ordre que celle liée à la va-
riabilité interne du système climatique couplé, et celle-ci n’est pas prise en compte actuellement
dans les modèles de climat. En particulier, la dynamique intrinsèque de l’océan est susceptible
de fortement impacter le phénomène de convection océanique profonde.
1.2. Le cas Méditerranéen
1.2.1. Circulation thermohaline méditerranéenne (MTHC)
1.2.1.1 Bilans globaux
La mer Méditerranée est une mer semi-fermée qui ne communique avec l’océan global qu’à
travers le détroit de Gibraltar de section méridienne de 14km x 300m (Fig.1.5). Or, les échanges
du bassin Méditerranéen avec la surface et la côte sont déficitaires d’environ −3 à −10W/m2
pour les échanges de chaleur (Béthoux (1979); Bunker et al. (1982); Macdonald et al. (1994);
Sevault et al. (2014)) et −0.43 à −0.66m/an pour les échanges d’eau (Bryden (1995); Sanchez-
Gomez et al. (2011); Dubois et al. (2012)). En climat stationnaire, les pertes de chaleur et d’eau
en surface sont compensés par les échanges à Gibraltar (Soto-Navarro et al. (2015)).
D’un point de vue énergétique, la perte d’eau et de chaleur en surface est une source d’énergie
potentielle pour la mer Méditerranée. Cette énergie potentielle est convertie en énergie cinétique
par des instabilités dynamiques, et la méso-échelle en est la résultante de plus grande taille.
Elle s’ajoute à la source d’énergie cinétique induite par la friction de surface et les marées et elle
explique l’intensité des courants dans ce bassin comparativement à d’autres mers semi-fermées
(Cessi et al., 2014).
Millot et Taupier-Letage (2005) proposent une climatologie détaillée des masses d’eau en
mer Méditerranée. Au détroit de Gibraltar, des eaux Atlantiques (AW) chaudes (15.5◦C) et peu
salées (36.2psu) entrent en surface à un débit d’environ 0.81Sv tandis que les eaux Méditerra-
néennes de sortie (MOW) plus froides (13◦C) et salées (38.4psu) en sortent en subsurface à un
débit de 0.78Sv (Soto-Navarro et al. (2015)) qui ferme le bilan d’eau du bassin. La Méditerranée
est donc qualifiée de bassin de concentration car elle transforme des eaux peu salées en entrée
en eaux salées en sortie, ou encore de bassin à circulation anti-estuarine car les eaux entrent en
surface et ressortent en subsurface. Le flux entrant en surface et sortant en subsurface implique
par ailleurs, par continuité, un flux descendant dans le bassin entre la surface et la subsurface :
il s’agit de la branche intermédiaire de la circulation thermohaline méditerranéenne.
1.2.1.2 Eaux Atlantiques et régime thermohalin
Si dans l’océan global la circulation thermohaline résulte d’un déséquilibre thermique entre
basses et hautes latitudes, en Méditerranée elle résulte d’un déséquilibre thermique et halin
entre les AW entrantes et les eaux intérieures. Cela signifie que les régimes thermique et halin
y contribuent, et qu’elle est présente à la fois sur le plan zonal et méridien, d’où la complexité
de sa représentation. Dans les deux directions, les AW constituent la branche superficielle de
la MTHC. Les AW sont advectées dans le bassin par un courant de bord cyclonique, puis elles



























Figure 1.5: Carte de la mer Méditerranée, ses principaux bassins et détroits. Les contours de
bathymétrie à 200m (rouge) et 2000m (bleu) permettent d’identifier les domaines côtiers, de
talus et hauturiers (base de données EMODnet, www.emodnet-bathymetry.eu).
(Fig.1.6).
Sur le plan zonal, le régime halin domine puisque les AW se salent lors de leur advection
vers l’Est à mesure que leur temps de résidence dans le bassin augmente (Fig.1.7). Leur salinité
passe de 36.2psu à l’entrée du bassin à un maximum de 38.2psu en Méditerranée occidentale
(bassin Liguro-provençal) et de 38.9psu en Méditerranée orientale (bassin Levantin). Sur le plan
méridien, le régime thermique contribue fortement à la convection profonde puisque les AW se
refroidissent lors de leur advection au Nord du bassin. Elles atteignent en hiver des minima de
température de 12.5◦C (hauturier) et 9◦C (plateau) au Nord de la Méditerranée occidentale,
de 11◦C en mer Adriatique et de 14◦C au Nord de la Méditerranée orientale. Ainsi, plusieurs
sites de convection profonde sont présents dans le bassin Méditerranéen et forment à la fois des
eaux intermédiaires et profondes.
1.2.1.3 Eaux intermédiaires et régime halin
Les eaux Levantines intermédiaires (LIW) dominent les couches intermédiaires du bassin
Méditerranéen (Fig.1.8). Elles sont formées à l’Est du bassin Méditerranéen, aux profondeurs
200-300m dans le bassin Levantin (gyre de Rhodes), par régime halin (Fig.1.7) puisqu’elles
ne sont pas refroidies (15.5◦C) mais fortement salées (39.1psu) par rapport aux AW entrantes
(Wüst (1961); Hopkins (1978)). Elles sont par la suite advectées à l’ensemble du bassin Médi-
terranéen par différents processus (Fig.1.8) : courant de bord cyclonique, tourbillons cohérents
de subméso-échelle (SCV) qui les advectent au large (Bosse et al. (2015)) et courants de gravité
au passage de seuils (Sparnocchia et al. (1999)). Elles cascadent lors du franchissement du seuil
de Sicile pour atteindre une profondeur de 300-800m dans le bassin occidental, et leur coeur
chaud et salé est atténué pour atteindre 14.2◦C et 38.7psu dans le bassin occidental (Sparnoc-
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Figure 1.6: Circulation en mer Méditerranée des eaux Atlantiques (AW) (Millot et Taupier-
Letage (2005)).
chia et al. (1999); Gasparini et al. (2005)). Enfin, leur mélange avec les eaux profondes de la
Méditerranée occidentale érode ultérieurement leur température et salinité pour atteindre celles
des MOW sortantes (Millot et al. (2006)).
Notons aussi la formation en hiver dans le bassin Nord-occidental d’eaux modales par convec-
tion intermédiaire (∼200m) des AW en l’absence de mélange vertical avec la LIW, nommées les
eaux intermédiaires d’hiver (WIW, Salat et Font (1987)). Elles ont par conséquent une salinité
typique des AW et une signature froide (12-13◦C), caractéristique d’un régime thermique. Elles
contribuent aussi à la formation des MOW.
1.2.1.4 Eaux profondes et régime thermique
Différentes eaux profondes sont formées au Nord du bassin Méditerranéen par refroidisse-
ment hivernal (Fig. 1.7 et 1.9, Robinson et al. (2001)). Le bassin oriental est dominé par deux
sites de convection profonde, l’un en mer Adriatique où les eaux denses Adriatiques (AdDW,
13◦C, 38.6psu) sont formées puis cascadent en mer Ionienne pour former les principales eaux
denses orientales (EMDW, 13.3◦C, 38.67psu, Wüst (1961); Hopkins (1978); Manca et al. (2003)),
et l’autre en mer Egée où des eaux plus chaudes (T>13.6◦C), salées (S>38.8psu) et denses ont
été formées puis exportées dans le reste du bassin au cours de la Transition Est-Méditerranéenne
(EMT) des années 1990 (Roether et al. (1996); Klein et al. (1999)).
Le bassin occidental est dominé par la convection profonde sur le plateau et au large du
Golfe du Lion. La convection se fait majoritairement au large, autour de (42◦N,5◦E), où les eaux
profondes de Méditerranée occidentale (WMDW) sont formées à une température de 13◦C et
une salinité de 38.45psu (MEDOC-Group (1970); Leaman et Schott (1991); Schott et al. (1996);
Schröder et al. (2006); Durrieu de Madron et al. (2013)). En outre, des eaux denses ont été
observées au fond de la colonne d’eau hauturière, avec une signature froide (12.8◦C), peu salée









Figure 1.7: Schéma de la circulation thermohaline méditerranéenne (MTHC, thèse de L. Hou-
pert, 2013). Les quatre principales masses d’eau méditerranéennes sont représentées : eaux
Atlantiques (AW), eaux Levantines intermédiaires (LIW), eaux profondes Ouest (WMDW) et
Est (EMDW) méditerranéennes. L’hydrologie des eaux entrantes et sortantes à Gibraltar est
aussi indiquée.
et al. (2007); Font et al. (2007); Durrieu de Madron et al. (2013)). On note que pour toutes ces
masses d’eau, le refroidissement a contribué à la convection profonde puisqu’elles sont 2 à 3◦C
plus froides que les AW entrantes. En effet, dans tous les cas, la convection profonde est activée
par des vents froids et secs souﬄant au Nord du bassin : Mistral, Tramontane, Bora, Etésien.
Ainsi, si la convection intermédiaire zonale est caractéristique d’un bassin de concentration
et dominée par un régime halin, la convection profonde méridienne présente dans les deux
sous-bassins a une forte composante thermique et est activée, comme dans l’océan global,
par un gradient méridien de chaleur forcé en surface. On peut aussi noter que la circulation
thermohaline intermédiaire ne nécessite pas de branche ascendante puisqu’elle communique
avec l’extérieur du bassin, tandis que les circulations thermohalines profondes la nécessitent.
1.2.2. Hydrodynamique en Méditerranée Nord-occidentale
1.2.2.1 Circulation superficielle
Millot (1999a) proposent une climatologie détaillée de la circulation en Méditerranée Nord-
occidentale (Fig.1.6). En surface, la circulation en Méditerranée Nord-occidentale est dominée
par la circulation des AW. Celles-ci sont advectées sur une épaisseur de ∼ 200m par le courant
de Corse occidental et le canal de Corse (Pinardi et al., 2013). L’advection par le canal de
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Figure 1.8: Circulation en Méditerranée Nord-occidentale des eaux Levantines intermédiaires
(LIW) (Bosse et al. (2015)). Une analyse objective de la salinité des LIW est déduite des
observations sur la période 2007-2013 entre les isopycnes 29.03 et 29.10kg/m3. Les mesures
par glider (losanges et triangles) et par mouillages (cercles) de tourbillons cohérents de subméso-
échelle (SCVs) de LIW sont indiquées. Les flèches continues indiquent les courants permanents
à 300m de profondeur (courant de Corse Occidentale - WCC et Courant Nord - NC), et les
flèches tiretées indiquent d’autres structures dynamiques importantes (Front Nord-Baléare -
NBF et Tourbillons de Sardaigne - SE).
Corse s’annule en été en raison de l’inversion des gradients de densité entre mers Ligure et
Tyrrhénienne (Schroeder et al., 2008b), tandis que le courant de Corse occidental est présent
toute l’année (Bosse et al., 2016). La jonction de ces deux courants forme le courant Nord, aussi
appelé courant Liguro-Provençal, qui s’étend au Nord du bassin de la mer Ligure à la mer des
Baléares (Millot, 1999a). Au Sud, le front Nord-Baléare, très instable dynamiquement, sépare
la zone de convection du bassin Algérien et referme le gyre. On peut enfin noter l’advection de
panaches d’eau peu salée depuis l’embouchure du Rhône vers le plateau du Golfe du Lion puis le
courant de bord (Estournel et al., 2003). Ceux-ci contribuent à intensifier la circulation de gyre.
La circulation de gyre connaît un cycle saisonnier marqué qui est forcé par le refroidissement
de surface (Herrmann et al., 2009). En hiver, le gyre s’intensifie : le courant Nord atteint
∼ 1.5− 2Sv, il est aussi plus proche de la côte et plus étroit (Conan et Millot, 1995).
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Figure 1.9: Circulation en mer Méditerranée des eaux profondes : respectivement les eaux pro-
fondes Ouest-méditerranéennes (WMDW) et tyrrhéniennes (TDW) dans le bassin occidental,
et les eaux profondes Adriatiques (AdDW) et Egéennes (AeDW) dans le bassin oriental, qui
se transforment en eaux profondes Est-méditerranéennes (EMDW) (Millot et Taupier-Letage
(2005)).
1.2.2.2 Circulation intermédiaire
Bosse et al. (2015) proposent une climatologie détaillée de la circulation intermédiaire en
Méditerranée Nord-occidentale (Fig.1.8). Aux profondeurs intermédiaires, les LIW sont advec-
tées par un courant de bord de sens cyclonique, dont la circulation est fortement contrainte par
la bathymétrie. Elles entrent majoritairement par le canal de Sardaigne puisque le détroit de
Corse est peu profond, puis elles sont advectées vers le Nord à l’ouest de la Sardaigne et de la
Corse, elles longent la mer Ligure et sont advectées à l’ouest sous le courant Nord.
Ce courant de bord d’eaux intermédiaires est lui aussi instable dynamiquement et forme des
structures plus petites que celles résultant de l’instabilité du courant de surface (∼ 10− 15km)
puisque l’océan est très peu stratifé à ces profondeurs. Il s’agit de SCVs de LIW qui sont observés
l’intérieur de l’ensemble du bassin. En l’absence d’événement convectif, l’eau intermédiaire
hauturière se charge donc progressivement en LIW, donc en chaleur et en sel, par advection
latérale et mélange.
1.2.2.3 Circulation profonde
En profondeur, un ’mille-feuille’ d’eaux profondes issues de différents événements convectifs
est présent (Béthoux et al. (1999); Houpert et al. (2016); Bosse et al. (2016)), ayant toutefois
des densités très proches (moins de 0.01kg/m3 de différence). Ces eaux denses, suite à leur
formation, sont advectées vers le Sud et l’Ouest du bassin (Schröder et al. (2006); Schroeder
et al. (2008b)) par un courant profond de bord ouest (phénomène de ’bleeding’, Send et al.
(1996)) et par des tourbillons de méso-échelle et SCVs (Testor et Gascard (2003, 2006); Bosse
et al. (2016), Fig.1.9). Elles sont progressivement mélangées aux vieilles WMDW environnantes
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plus légères, dans un milieu toutefois relativement homogène donc moins énergétique que dans
l’océan global. Notons enfin que leur mélange avec les LIW forme les MOW qui sont exportées
à Gibraltar.
1.2.2.4 Activité de méso-échelle
La mesure altimétrique (Fig.1.10, Escudier et al. (2013)) permet d’estimer l’énergie cinétique
turbulente dans le bassin et révèle que le flux d’AW est la principale source de variabilité
turbulente. En effet, la circulation d’AW dans le sens cyclonique par les bords du bassin est
hautement instable et génère méandres et tourbillons. Cela se traduit par deux types principaux
de structures de méso-échelle : les méandres du courant Nord qui détache parfois aussi des
tourbillons, et les tourbillons baroclines générés au large, principalement par instabilité du
front Nord-Baléare (Millot et Taupier-Letage (2005)). Dans ces deux régions, on observe une
forte variabilité saisonnière de l’activité méso-échelle, qui est maximale en fin d’hiver en lien
avec l’intensification du gyre et la convection (Madec et al. (1991)). Des travaux récents (Bosse
et al. (2015, 2016)) ont aussi identifié par des mesures in situ dans tout le bassin la présence de
SCVs de LIW et de WMDW aux profondeurs intermédiaires et profondes, participant à l’export
et au mélange de ces masses d’eau à l’échelle du bassin.
 
Figure 1.10: Reconstruction de l’énergie cinétique turbulente en Méditerranée Nord-occidentale
par altimétrie satellitale avec (a) le produit grillé AVISO (b) en ajoutant un résidu issu de la
trace satellite, en anomalie par rapport au produit grillé AVISO (Escudier et al. (2013)). Les
principaux éléments de la circulation (Millot (1999a)) sont reportés : circulation stationnaire
(flèches continues), tourbillons baroclines et circulation transitoire (flèches tiretées), tourbillons
forcés par le vent (flèches pointillées), front Nord-Baléare (croix) et zones de convection (flèches
plongeantes).
1.3. Observer et modéliser la convection en Méditerranée Nord-
occidentale : une vision historique
On s’intéresse maintenant à l’histoire des observations et de la modélisation de la convec-
tion océanique profonde en Méditerranée nord-occidentale, qui nous permet de caractériser les
principales phases de la convection dans ce bassin.
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1.3.1. Observations de la convection
La mer Méditerranée est la première région où le phénomène de convection océanique pro-
fonde ait été observé (Marshall et Schott (1999); MEDOC-Group (1970)). Les observations,
bien qu’éparses jusqu’aux années 2000, ont permis de bien documenter les hivers convectifs
1969, 1987, 1992, 2005, 2006 et de 2009 à 2013.
1.3.1.1 De 1969 à 1992 : caractérisation et variabilité interannuelle
Le groupe MEDOC (MEDOC-Group (1970)) identifie pour la première fois un événement
convectif en hiver 1969 avec un patch convectif de 65km de diamètre et 1400m de profondeur
centré sur la locatisation (42◦N,5◦E), appelé par la suite le ’point MEDOC’. Ils observent que la
colonne d’eau devient entièrement mélangée suite à des épisodes de vent violent de Nord et Nord-
Ouest, et ils définissent les trois phases de la convection : préconditionnement, mélange vertical
intense et ’spreading’ (ultérieurement : restratification). Des observations pendant l’hiver non-
convectif 1975 (Gascard (1978)) ont montré que ce phénomène est intermittent à l’échelle
interannuelle et ont permis d’identifier l’instabilité barocline comme un mécanisme clé lors de
la phase de restratification.
Plus tard, Leaman et Schott (1991) observent un nouvel épisode de convection profonde
en hiver 1986-1987, qui atteint le fond de la colonne océanique (2200m de profondeur). Ils
établissent clairement le lien entre l’occurrence de la phase de mélange vertical intense et le
refroidissement consécutif à des épisodes successifs de Mistral. Ils observent des inversions de
densité en surface dans le patch mélangé et Schott et Leaman (1991) mesurent pour la première
fois des panaches convectifs avec des vitesses verticales du même ordre que celles horizontales
(∼ 5 − 10cm/s). Enfin, Leaman et Schott (1991) notent une tendance à la salinisation et au
réchauffement des nouvelles WMDW formées.
Schott et al. (1996) caractérisent l’hiver convectif 1991-1992 qui, s’il est similaire aux précé-
dents en termes de localisation autour du point MEDOC et de dimensions (100km de diamètre,
1500m de profondeur), présente une activité associée aux panaches convectifs plus faible que
l’hiver 1986/1987.
1.3.1.2 De 1993 à 2004 : une décennie peu convective
Par la suite, la décennie de 1993 à 2004 a été peu convective, et aucune étude d’observa-
tions dédiée à la convection n’a été menée sur cette période. Récemment, Somot et al. (2016)
ont estimé le maximum annuel de la profondeur de la couche de mélange à partir de plusieurs
jeux de données pour reconstruire l’historique de la convection profonde entre 1981 et 2013. Ils
confirment tout d’abord que la décennie 1981-1992 a été fortement convective avec 60% des an-
nées observées convectives. Sur la période 1993-2004, seulement 25% d’années sont convectives,
ce qui confirme que la convection a été peu intense.
Par ailleurs, Testor et Gascard (2003) découvrent l’existence de SCVs anticycloniques à
longue durée de vie exportant les WMDW sur un cas d’étude de 1994-1995. Bosse et al. (2016)
confirment par la suite que ces SCVs sont présents toute l’année et dans tous le bassin, qu’ils
sont anticycloniques ou cycloniques et qu’ils transportent LIW et WMDW. Testor et Gascard




1.3.1.3 De 2004 à 2006 : la transition Ouest-méditerranéenne
Une série d’observations mettent par la suite en évidence un large renouvellement des eaux
profondes Ouest-méditerranéennes entre 2004 et 2006. L’hiver 2004-2005 connaît un épisode de
convection exceptionnel a plusieurs égards. L’intensité du refroidissement et de l’évaporation
de surface atteint selon le jeu de données de flux ARPERA (Herrmann et Somot (2008)) des
valeurs sans précédent depuis 1958 (López-Jurado et al. (2005); Schroeder et al. (2010)). Par
conséquent, un épisode convectif à la fois hauturier (Schröder et al. (2006)) et de ’cascading’
(Canals et al. (2007); Font et al. (2007)) a lieu dans le bassin, les deux de caractère exceptionnel.
La convection hauturière sur toute la colonne d’eau est observée jusqu’en mers des Baléares et
Ligure (Smith et al. (2008)) et un taux moyen de convection de 1.2Sv est estimé sur la période
2004-2006 (Schroeder et al. (2008a)). L’épisode de cascading est observé dans l’un des canyons
exutoires des eaux denses du plateau du Golfe du Lion (Canals et al. (2007)) à des températures
très basses (< 11◦C) et des densités élevées (> 29.4kg/m3), puis les eaux denses résultant du
cascading sont observées au Nord des Baléares et à l’Est de Minorque (López-Jurado et al.
(2005)), suggérant une contribution non-négligeable du cascading au volume d’eaux profondes
formées.
Par ailleurs, les nouvelles eaux denses hauturières ont une signature chaude (+0.05◦C), salée
(+0.04psu) et dense (+0.02kg/m3) très marquée par rapport aux WMDW pré-existantes dans
le bassin. Plusieurs auteurs (Schröder et al. (2006); Font et al. (2007); Schroeder et al. (2010))
relient cette anomalie à l’advection en Méditerranée Nord-occidentale de LIW associée à l’EMT,
la qualifiant de Transition Ouest-Méditerranéenne (WMT). Enfin, ces nouvelles eaux denses se
propagent en un an et demi dans le bassin Ouest-méditerranéen, à l’exception de l’exutoire de
la mer d’Alborán et de la mer Tyrrhénienne (Schroeder et al. (2008b)).
1.3.1.4 De 2009 à 2013 : des épisodes intenses et bien observés
Suite à cet épisode, l’étude de la convection a connu un regain d’intérêt dans cette zone
et la densité d’observations a largement augmenté à partir de 2008 avec l’implantation des
mouillages profonds permanents LION (Houpert et al. (2016)) et AZUR en complément des
bouées de surface resp. LION et Dyfamed, l’usage de gliders (Bosse et al. (2016)), l’implémen-
tation à partir de 2010 de la campagne hydrographique annuelle MOOSE-GE (Mediterranean
Ocean Observing System for the Environment, http ://www.moose-network.fr, Testor et al.
(2012, 2013b)) puis une année d’observations intenses en 2012-2013 dans le cadre des pro-
grammes HyMeX (Hydrological Cycle of the Mediterranean Experiment) et MERMeX (Marine
Ecosystems Response in the Mediterranean Experiment, en particulier la campagne DEWEX :
Testor (2013a); Conan (2013)). On a pu caractériser les hivers 2009 à 2013 comme convectifs
(Houpert et al. (2016)), avec des événements intenses en 2009, 2012 et 2013 (Somot et al.
(2016)). L’hiver 2011/2012 a connu une convection hauturière et de cascading avec une zone
de convection de 150km de diamètre centrée légèrement au Sud-Ouest du point MEDOC et
atteignant par endroits le fond de la colonne d’eau. Le taux de convection est estimé à 1.1Sv
et largement dominé par la convection hauturière (Durrieu de Madron et al. (2013)).
L’hiver 2012/2013 a lui aussi connu une intense convection profonde hauturière au large du
Golfe du Lion (Somot et al. (2016)), et si de nombreuses études sont en cours pour le carac-
tériser, on peut noter la continuation de la tendance au réchauffement et à la salinisation des
nouvelles WMDW (Houpert et al. (2016)). Pour la première fois dans le bassin, les nombreuses
observations collectées lors de cet épisode convectif permettent d’estimer le taux de convection
profonde à l’échelle du bassin avec plusieurs méthodologies indépendantes.
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1.3.1.5 Estimations du taux de convection profonde
Le phénomène de convection profonde peut être quantifié en estimant le volume total im-
pliqué dans la convection profonde. On le qualifie de taux de convection profonde, et il est
intimement relié à l’intensité de la circulation thermohaline, d’où son importance climatique
majeure. Plusieurs études ont tenté d’estimer le taux de convection profonde en Méditerranée
Nord-Occidentale à partir d’observations.
Cinq principales méthodes ont été employées pour estimer le taux de convection profonde
en Méditerranée Nord-Occidentale : l’estimation du volume ou de l’aire du patch convectif,
les bilans de sel et de chaleur du bassin, les flux diapycnaux en surface et l’usage de traceurs
biogéochimiques. Les estimations du volume du patch convectif intègrent le volume de couche
de mélange convective, dont la profondeur dépasse typiquement 1000m. Marshall et Schott
(1999) obtiennent un ordre de grandeur de 0.3Sv (with 1Sv = 106m3/s). Les mesures de l’aire
du patch convectif utilisent la télédétection pour identifier l’aire convective à une zone de faible
niveau de la mer dynamique ou concentration en chlorophylle. Puis une hypothèse est faite sur
la profondeur moyenne de la couche de mélange convective pour pouvoir intégrer un volume.
Durrieu de Madron et al. (2013) estiment le taux de convection à 1.1Sv en 2012 et Herrmann
et al. (2017) l’estiment en 2013 entre 1.5 et 2Sv.
Des bilans de chaleur et de sel permettent d’estimer indirectement le taux climatologique de
formation d’eaux profondes. Bethoux (1980) estiment ce taux climatologique à 1.56Sv, tandis
que Schroeder et al. (2008a) donnent un taux moyen sur 2004-2006 de 1.2Sv. Tziperman et
Speer (1994) ont introduit en Méditerranée les diagnostics de transformations de masses d’eau
qui permettent d’estimer les flux volumiques de masses d’eau induits par les échanges en surface.
Ils déduisent dans le bassin Liguro-Provençal une limite supérieure pour le taux de convection
climatologique de 1Sv. On note enfin l’estimation de Rhein (1995) d’un taux de 1.22Sv pour
l’épisode de 1991-1992 déduit à partir de traceurs biogéochimiques.
Les résultats obtenus varient d’un facteur ∼ 5, ce qui est à la fois lié à la variabilité du
phénomène, aux différences méthodologiques et aux sources d’incertitude. De telles incertitudes
existent aussi dans les autres bassins de convection profonde : elle varie d’un facteur 4 à 6 en
mer du Labrador (Kieke et Yashayaev, 2015) et d’un facteur au moins 3 en mer de Weddel
(Kuhlbrodt et al., 2007). La question de l’intensité moyenne de ce phénomène et de son lien avec
la circulation thermohaline reste donc largement ouverte, et les observations intenses menées à
partir de 2008 en Méditerranée Nord-occidentale sont susceptible de mieux le contraindre.
1.3.2. Modélisation de la convection
En parallèle des efforts d’observations pour caractériser la convection en Méditerranée nord-
occidentale, des travaux de modélisation ont été réalisés pour tenter d’identifier les mécanismes
physiques et les forçages extérieurs qui la gouvernent, et comprendre sa variabilité temporelle.
On peut distinguer trois générations de simulations numériques de la convection : des simula-
tions idéalisées, des simulations dans une configuration réaliste mais nécessitant des corrections
de flux empiriques pour simuler la convection, et enfin des simulations réalistes sans corrections
de flux empiriques.
Les premières simulations idéalisées sont menées au début des années 1990. Elles repré-
sentent de façon simplifiée le bassin Liguro-Provençal, soit dans un modèle colonne (Mertens
et Schott, 1998), soit avec une bathymétrie et des flux de surface simplifiés (Madec et al., 1991,
1996).
Une seconde génération de modèles apparaît à la fin des années 1990, qui résolvent la circula-
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tion générale méditerranéenne et qui commencent à résoudre la méso-échelle (eddy-permitting),
mais qui nécessitent des corrections empiriques des flux air-mer pour représenter la convection
dans le Golfe du Lion (Wu et Haines, 1996; Myers et al., 1998; Haines et Wu, 1998; Castellari
et al., 2000; Myers et Haines, 2002; Herrmann et al., 2008; Estournel et al., 2016b).
Par la suite, des modèles méditerranéens réalistes sans corrections ad hoc des flux air-mer,
et en particulier sans rappel de salinité en surface, apparaissent en configurations forcée et
couplée. Des études numériques qui résolvent la méso-échelle (eddy-resolving) dans le bassin
Liguro-Provençal sont menées (Léger et al., 2016; Estournel et al., 2016b). Toutefois, il faut noter
que dans la plupart des configurations forcées, un rappel de chaleur en surface vers une SST
climatologique est toujours imposé. Il reproduit l’effet du couplage au premier ordre (Barnier
et al., 1995), mais il inhibe la variabilité interne de l’océan et la SST de grande échelle de rappel
inhibe le développement de sub/méso-échelle. Par ailleurs, plusieurs études ont maintenu une
correction empirique des flux air-mer pour obtenir une convection océanique profonde réaliste
(Herrmann et al. (2008); Béranger et al. (2010)).
On peut enfin noter que seules quelques études en mode couplé régional (L’Hévéder et al.
(2013); Somot et al. (2016)) ont été capables de représenter de façon réaliste le phénomène
de convection dans le Golfe du Lion sans appliquer de rappel des flux de chaleur et d’eau en
surface.
A ce jour, aucune étude d’intercomparaison des modèles océaniques existants n’a été effec-
tuée concernant la convection profonde dans le Golfe du Lion.
1.4. Les phases de la convection profonde dans le Golfe du
Lion
Les nombreuses campagnes d’observations et études numériques menées dans le Golfe du
Lion ont permis de caractériser les trois phases de la convection dans ce bassin : le précondi-
tionnement, le mélange vertical intense et la restratification. Par ailleurs, Marshall et Schott
(1999) rendent compte en détail des mécanismes impliqués dans chaque phase.
1.4.1. Le préconditionnement
La Fig.1.12 montre les principaux mécanismes de préconditionnement du bassin Liguro-
Provençal. La section zonale moyenne de densité σ0 et salinité S du 1-8-2012 au 4-1-2013 est
représentée à 41.5◦N dans le modèle NEMOMED12 (voir section 2). Notons que les mécanismes
de préconditionnement ne se limitent pas exclusivement à cette période. Par ailleurs, la Fig.1.11
identifie dans un diagramme θ/S les principales masses d’eau du bassin Liguro-Provençal à
partir d’observations. On identifie les trois principales masses d’eau et leur hydrographie : les
AW légères et peu salées sur les premiers 200m, les LIW denses et salées de 300 à 800m et les
WMDW denses et relativement moins salées sous 1000m.
En été, lors du préconditionnement océanique précédant le phénomène de convection, la
stratification de la colonne d’eau est dominée par les AW et par la thermocline saisonnière qui
résulte du chauffage radiatif en surface (Estournel et al. (2016b)). En automne, le ’dôme’ des
isopycnes se renforce sous l’effet d’épisodes relativement courts (quelques jours) de Mistral et
Tramontane (Leaman et Schott, 1991; Mertens et Schott, 1998). Les isopycnes denses remontent
progressivement en surface à mesure que la couche de mélange s’approfondit (MEDOC-Group,
1970). La densification des masses d’eau se fait principalement par refroidissement, bien que
l’évaporation y contribue aussi (Mertens et Schott, 1998). En revanche, le pompage d’Ekman
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Figure 1.11: Diagramme θ/S déduit de tous les profils CTD de Méditerranée Nord-occidentale
de Nov. 2009 à Oct. 2013 (Bosse et al., 2016). Les principales masses d’eau sont représen-
tées : Eaux Atlantiques (AW), Eaux Intermédiaires d’Hiver (WIW), Eaux Levantines Intermé-
diaires (LIW), Eaux Profondes d’Hiver (WDW), Eaux Profondes de Méditerranée Occidentale
(WMDW) et Eaux Profondes de Cascading (SCDW). Les profils hydrologiques moyens du Golfe
du Lion et de la mer Ligure sont indiqués en couleur. Les croix bleues (resp. rouges) identifient
des SCVs anticycloniques (resp. cycloniques).
participe marginalement à ce doming, il est même négatif sur le flanc Sud-ouest du gyre (Ca-
niaux et al., 2017).
Ce ’dôme’ des isopycnes s’accompagne d’une circulation cyclonique, alimentée par le courant
de bord advectant les AW légères en périphérie du bassin (Millot, 1999a). On notera aussi un
courant de bord intermédiaire de LIW (Bosse et al., 2015), qui est toutefois moins intense
puisque la densité des masses d’eau est plus homogène à cette profondeur.
1.4.2. Le mélange vertical intense
La Fig.1.13 montre les principaux mécanismes lors de la phase de mélange vertical intense
dans le bassin Liguro-Provençal, ainsi que la section hydrographique zonale moyenne à 41.5◦N

















Figure 1.12: Schéma des principaux mécanismes de préconditionnement de la convection dans
le bassin Liguro-Provençal. On représente la section hydrographique moyenne à 41.5◦N du 1-8-
2012 au 4-1-2013 dans le modèle NEMOMED12 (voir section 2).
épisodes de Mistral et Tramontane sont suffisamment intenses (Mertens et Schott, 1998; Herr-
mann et al., 2010; Somot et al., 2016), ils érodent la flottabilité de toute la colonne océanique,
déclenchant la phase de mélange vertical intense.
Lors de cette phase, sont formées les masses d’eau successives issues de l’approfondissement
de la couche de mélange. Lorsque la couche de mélange atteint 200m de profondeur, les WIW
froides et peu salées issues du refroidissement des AW de surface sont formées (Salat et Font,
1987). Puis lorsque la couche de mélange atteint la profondeur de la LIW, les eaux de convection
intermédiaire plus chaudes et salées sont formées par érosion des LIW (WDW, (Mertens et
Schott, 1998; Bosse et al., 2016)). Enfin les nouvelles WMDW sont formées par mélange vertical
de toute la colonne d’eau. La couche de mélange peut atteindre le plancher océanique dans ce
site de convection (Leaman et Schott, 1991; Houpert et al., 2016; Somot et al., 2016). Au
plus fort de cette phase, les isopycnes des WMDW (σ0 ∼ 29.10 − 29.12kg/m3) font surface
en entourant la zone de convection profonde. Cette zone est qualifiée de patch ou cheminée
convective et mesure typiquement ∼50-200km de diamètre dans ce bassin (MEDOC-Group,
1970; Leaman et Schott, 1991; Schott et al., 1996; Durrieu de Madron et al., 2013; Houpert
et al., 2016). Toutefois, le mélange vertical intense est généralement intermittent (MEDOC-
Group, 1970; Leaman et Schott, 1991; Send et al., 1995), ce qui explique qu’en moyenne sur un
hiver convectif, les isopycnes profondes ne font pas surface sur la Fig.1.13. Le mélange vertical
intense se fait par des panaches (en anglais : ’plumes’) convectifs de typiquement 0.1-1km qui
exportent les masses d’eau à la base de la couche mélangée lors de l’apparition d’instabilités
statiques (Schott et Leaman, 1991; Schott et al., 1996).
Par ailleurs, des eaux denses particulièrement froides et peu salées sont formées sur le plateau
du Golfe du Lion (SCDW, Canals et al. (2007); Font et al. (2007); Durrieu de Madron et al.
(2013)). Elles cascadent ensuite par des courants de gravité le long des canyons sous-marins
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du talus. Elles se retrouvent généralement au fond de la colonne d’eau hauturière, où elles
contribuent marginalement au volume total de nouvelles WMDW (Durrieu de Madron et al.,
2013).
On note enfin l’apparition après typiquement quelques semaines (Madec et al., 1991; Mar-
shall et Schott, 1999; Estournel et al., 2016b) d’instabilités baroclines en périphérie du patch
convectif, qui sont la résultante de l’intensification du courant de bord barocline (Gascard,
1978). Elles forment à la fois des tourbillons de méso-échelle de ∼ 30− 50km (Gascard, 1978)
et des SCVs de ∼ 15km (Bosse et al., 2016). Ceux-ci inhibent la phase de mélange vertical
intense en induisant une cellule de retournement qui importe des eaux légères (AW et LIW)
et exporte les eaux denses (WMDW) (Gascard, 1978; Madec et al., 1991). Si cette activité est




















Figure 1.13: Schéma des principaux mécanismes lors de la phase de mélange vertical intense
dans le bassin Liguro-Provençal. On représente la section hydrographique moyenne à 41.5◦N du
5-1-2013 au 24-3-2013 dans le modèle NEMOMED12 (voir section 2).
1.4.3. La restratification
La Fig.1.14 montre les principaux mécanismes lors de la phase de restratification et ’sprea-
ding’ dans le bassin Liguro-Provençal, ainsi que la section hydrographique zonale moyenne à
41.5◦N sur cette période en 2012-2013 dans le modèle NEMOMED12 (voir section 2). Au cours
du printemps, la colonne d’eau se restratifie progressivement sous l’effet du chauffage radiatif en
surface (Herrmann et Somot, 2008; Houpert et al., 2016) et l’activité de méso/subméso-échelle
(Gascard, 1978; Madec et al., 1991; Herrmann et al., 2008). Le chauffage radiatif induit une
thermocline saisonnière de typiquement 100m, tandis que l’activité de méso/subméso-échelle
restratifie l’océan à toutes les profondeurs. La restratification par la sub/méso-échelle est maxi-
male lors de cette phase puisque le courant de bord est le plus instable en fin d’hiver et que ces
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instabilités se développent en typiquement quelques semaines (Madec et al., 1991). Le courant
de bord contribue lui aussi à la restratification de la zone de convection, mais plus en périphérie
(Herrmann et al., 2008).
La phase de restratification s’accompagne d’un ’spreading’ des nouvelles WMDW dans tout
le bassin Méditerranéen occidental, qui alimente la circulation thermohaline du bassin. Celui-ci
se fait par l’action conjuguée d’un courant profond de bord Ouest (Send et al., 1996), et par
des tourbillons de sub/méso-échelle (Bosse et al., 2016). Le premier phénomène est qualifié de
’bleeding’ et semble dominer le taux d’export vers le bassin Algérien des nouvelles WMDW
(Testor et Gascard, 2006; Herrmann et al., 2008). Le second phénomène implique largement
des SCVs à longue durée de vie (∼6 mois) qui advectent les nouvelles WMDW vers le reste




















Figure 1.14: Schéma des principaux mécanismes de restratification et ’spreading’ de la convec-
tion dans le bassin Liguro-Provençal. On représente la section hydrographique moyenne à 41.5◦N
du 25-3-2013 au 30-6-2013 dans le modèle NEMOMED12 (voir section 2).
1.4.4. Spécificités de la convection du bassin Liguro-Provençal
Nous pouvons ainsi noter quelques spécificités de la convection profonde Méditerranéenne
par rapport aux zones de convection des hautes latitudes. Tout d’abord lors du précondition-
nement, la stratification est dominée par la couche d’AW sur les 200 premiers mètres, ce qui
implique que la convection profonde atteint fréquemment le fond de la colonne d’eau (Somot
et al., 2016). Cela signifie aussi que la Méditerranée est peu énergétique sous 200m en raison
des faibles gradients de densité. Ce n’est pas le cas des sites de l’Atlantique Nord (Yashayaev,
2007; Jong et Steur, 2016) puisque des masses d’eau très denses issues du cascading depuis
l’océan Arctique occupent le fond de la colonne d’eau.
Par ailleurs, si des vents froids et secs sont aussi la condition nécessaire de la convection
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profonde, l’intensité des flux de chaleur est plus faible qu’aux hautes latitudes (Yu et Weller,
2007), mais elle est maximale sur le plateau continental (Herrmann et Somot, 2008), ce qui
n’est pas le cas en mer du Labrador en raison de la présence de glace de mer (Moore et al.,
2014). Le flux d’eau en surface participe à la convection en Méditerranée (Mertens et Schott,
1998) alors qu’il l’inhibe dans les bassins des hautes latitudes (Kuhlbrodt et al., 2007).
Le pompage d’Ekman a été invoqué comme facteur majeur de préconditionnement océanique
dans d’autres bassins comme la mer d’Irminger (Pickart et al., 2003), mais il semble jouer un
rôle modeste en Méditerranée puisque les sites de convection sont sous le jet de vent, et non
pas à sa gauche où le pompage est positif (Caniaux et al., 2017).
Certains points communs apparaissent cependant avec les autres sites de convection. Le
courant de bord de la zone de convection connaît de fortes instabilités baroclines, et les tour-
billons produits ont des Rd de ∼5km, non-détectables par altimétrie et difficiles à résoudre
dans les modèles d’océan (Marshall et Schott, 1999). La méso-échelle y est donc un phénomène
clé et difficile à représenter. En Méditerranée, c’est la stratification particulièrement faible de
la colonne qui explique la taille réduite des structures, tandis que dans les autres sites, la haute
latitude y contribue. Par ailleurs, l’export des nouvelles eaux denses formées se fait en Médi-
terranée par un courant profond de bord ouest et des tourbillons de sub/méso-échelle, comme
en mer du Labrador (Dengler et al., 2006; Lilly et Rhines, 2002). Enfin, ce phénomène a une
large variabilité interannuelle en Méditerranée (Somot et al., 2016) comme dans l’océan global
(Yashayaev, 2007; Jong et Steur, 2016), pilotée dans les deux cas en premier lieu par celle des
régimes de temps atmosphériques (Kieke et Yashayaev, 2015; Somot et al., 2016).
1.5. Les mécanismes clés de la convection en Méditerranée
Nord-occidentale
On s’intéresse maintenant aux mécanismes physiques qui pilotent le phénomène de convec-
tion océanique profonde en Méditerranée Nord-occidentale.
1.5.1. Rôle du forçage atmosphérique
Le forçage de surface par le Mistral et la Tramontane a été le premier mécanisme identifié
comme déclencheur de la convection océanique profonde dans ce bassin (MEDOC-Group, 1970;
Leaman et Schott, 1991). Les études ont porté sur le forçage thermique, halin et dynamique
par l’atmosphère, et plus récemment des études ont été menées en scénario climatique.
1.5.1.1 Forçage thermique
Historiquement, les études sur la convection profonde dans le Golfe du Lion ont relié ce
phénomène à la perte de flottabilité de la colonne d’eau. Elles se sont donc naturellement
attachées à l’expliquer par les flux de flottabilité en surface. Le flux thermique de flottabilité
domine largement sur le flux halin (Mertens et Schott, 1998), c’est donc celui-ci qui été le plus
étudié.
Le MEDOC-Group (1970) associe la convection de 1969 aux vents froids ayant souﬄé cet
hiver, et Leaman et Schott (1991) estiment que les flux de chaleur en surface expliquent l’épisode
convectif de 1986-1987. Par la suite, plusieurs études montrent que lors de l’épisode convectif
exceptionnel de 2004-2005, l’intensité du refroidissement et de l’évaporation de surface a atteint
des valeurs sans précédent depuis 1958 (López-Jurado et al. (2005); Schroeder et al. (2010);
Herrmann et al. (2010)). Plusieurs études numériques (par ex : Myers et al. (1998)) montrent
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en effet que seul un flux atmosphérique réaliste permet la convection profonde. Herrmann et al.
(2010) se sont intéressés aux rôles respectifs des flux de surface et du préconditionnement
océanique dans l’épisode convectif exceptionnel de 2005, et ils en concluent que les premiers
sont le principal facteur explicatif de cet événement.
La résolution spatio-temporelle des flux atmosphériques de chaleur a aussi une importance
cruciale en raison du caractère régional et intermittent du Mistral et de la Tramontane (Herr-
mann et al., 2011). Castellari et al. (2000) trouvent qu’un flux à fréquence mensuelle ne permet
pas la convection, suggérant qu’elle est déclenchée par des événements à haute fréquence. Herr-
mann et Somot (2008); Béranger et al. (2010) ont montré que seul un forçage à haute résolution
spatiale peut reproduire de façon réaliste la convection en raison des vents régionaux qui in-
duisent de forts flux de chaleur turbulents à petite échelle. En revanche, aucune étude dans
une configuration réaliste n’a déterminé le lien entre la distribution temporelle de ces vents au
cours de l’hiver et l’occurrence de la convection profonde.
Enfin, plusieurs études ont relié la variabilité interannuelle de la convection à celle des
flux de flottabilité en surface. Mertens et Schott (1998) utilisent un modèle colonne de couche
de mélange et ils parviennent à reproduire la variabilité interannuelle de la convection et de
l’hydrologie des WMDW en faisant varier uniquement le forçage atmosphérique de surface.
Ils en concluent que c’est la variabilité du forçage atmosphérique qui pilote au premier ordre
celle de la convection. Toutefois, leur conclusion est affaiblie par l’absence de variabilité dans
le préconditionnement et l’absence d’échanges latéraux. Par la suite, L’Hévéder et al. (2013);
Somot et al. (2016) étudient la relation entre le préconditionnement de début d’hiver et les
flux hivernaux de surface dans le déclenchement de la convection, son intensité et sa variabilité
interannuelle. Ils montrent que ces deux grandeurs indépendantes permettent d’expliquer la
majorité de la variabilité interannuelle de la convection et qu’une relation peut être établie
entre leur différence et l’intensité de la convection. Somot et al. (2016) identifient par ailleurs
le régime de temps de dorsale Atlantique (AR) comme un précurseur de la convection, tandis
que la phase positive de l’oscillation Nord-Atlantique (NAO+) l’inhibe.
Ainsi, il est établi de façon robuste que les flux de chaleur en surface jouent un rôle primordial
dans le déclenchement et les propriétés de la convection dans le bassin Liguro-Provençal. On
peut toutefois déplorer qu’aucune de ces études n’estime les flux de chaleur en surface à partir
de mesures directes. Ceci est lié à la domination des flux turbulents dans le refroidissement
hivernal (Mertens et Schott, 1998) et à la difficulté de leur mesure, en particulier par vents
forts. Une étude récente (Caniaux et al., 2017) a reconstruit par méthode inverse les flux de
surface sur la période 2012-2013 de façon à fermer les bilans de chaleur et d’eau du bassin
Liguro-Provençal. Les résultats sont proches des paramétrisations couramment utilisées (par
ex. Fairall et al. (2003)) pour estimer ces flux, ce qui donne confiance dans les résultats des
études mentionnées.
1.5.1.2 Forçage halin
Les flux halins de flottabilité ne représentent que quelques pourcents de la perte hivernale de
flottabilité (Mertens et Schott, 1998; Somot et al., 2016), mais ils sont un puits de flottabilité
toute l’année, ce qui les rend importants pour la convection aux échelles de temps longues.
Plusieurs études portent sur le lien entre les flux halins de surface et le déclenchement de la
convection profonde. Spall (2012) réalisent une étude idéalisée de la convection profonde en
mer semi-fermée, et ils obtiennent une relation entre l’intensité des forçages thermique et halin
qui détermine l’occurrence et l’intensité de la convection profonde. Plus ils sont intenses, plus
la convection profonde est vigoureuse, et leur relation théorique est en bon accord avec leurs
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résultats numériques. En mer Méditerranée, Myers et Haines (2002) modélisent une diminution
de 20% du flux moyen d’évaporation et ils obtiennent un arrêt de la convection profonde,
soulignant que le forçage de surface est bien thermohalin.
Ces études montrent qu’à l’échelle d’un épisode convectif, les flux d’eau en surface contri-
buent marginalement au déclenchement de la convection profonde, mais qu’aux échelles de
temps de la circulation thermohaline, ils jouent aussi un rôle central.
1.5.1.3 Forçage dynamique
Le forçage dynamique est couramment invoqué pour expliquer le dôme des isopycnes dans
les zones de convection océanique profonde (Marshall et Schott, 1999), qui contribue à leur
préconditionnement. Toutefois, le calcul de leur impact sur la flottabilité de la colonne d’eau
est moins trivial que pour le forçage thermohalin. A ce titre, on constate une présence plus
modeste de ce forçage dans les études s’intéressant aux causes de la convection profonde dans
le bassin Liguro-Provençal.
Le pompage d’Ekman induit par un rotationnel positif de la tension de vent en surface est
un forçage dynamique mentionné dans d’autres sites de convection profonde pour expliquer le
dôme des isopycnes (Pickart et al., 2003). Toutefois, dans le bassin Liguro-Provençal, Caniaux
et al. (2017) ont montré sur 2012-2013 qu’il est positif au Nord-Est et négatif au Sud-Ouest de
la zone de convection, qui se trouve sous le jet de vent. Il est même légèrement négatif au point
MEDOC, il ne contribue donc pas au préconditionnement de la zone de convection.
Une étude numérique idéalisée (Madec et al., 1996) confirme qu’en régime transitoire, le
pompage d’Ekman induit une gyre cyclonique à gauche du jet de vent, et une gyre anticyclonique
à sa droite. Cette étude constate qu’en présence uniquement d’un forçage dynamique par un
jet constant d’orientation Nord-Sud, une unique gyre cyclonique se met en place à régime
stationnaire. Les auteurs l’interprètent comme une mise à l’équilibre de Sverdrup, ce qui est en
accord avec l’intensité de la gyre. Toutefois, les conditions de forçage sont trop peu réalistes pour
qu’un tel équilibre se mette en place en Méditerranée Nord-occidentale. En effet, les épisodes
de Mistral et Tramontane ne sont pas constants mais intermittents puisqu’ils ont lieu moins de
la moitié du temps (Obermann et al., 2016). Or, l’équilibre de Sverdrup nécessite une relative
constance du rotationnel de vent pendant plusieurs mois, ce qui invalide aussi ce mécanisme
dans ce bassin.
Plus récemment, Estournel et al. (2016b) se sont intéressés séparément à l’impact des flux de
flottabilité en surface et de l’advection latérale de flottabilité sur la convection, et ils montrent
que cette dernière représente 40% de la déstratification de la zone de convection en automne
2012. Ils suggèrent que cette advection latérale est pilotée par les courants d’Ekman, donc par
le forçage atmosphérique direct, puisqu’ils ont lieu lors des épisodes de fort vent (Mistral et
Tramontane). Toutefois, un calcul explicite serait nécessaire pour conclure.
Enfin, Giordani et al. (2017) développent une approche en vorticité potentielle (PV) pour
caractériser l’impact des flux de surface sur la convection océanique profonde dans le bassin
Liguro-Provençal. Cette approche nécessite d’utiliser une nouvelle variable diagnostique pour
identifier la formation d’eaux profondes non pas par une flottabilité nulle, mais par une PV
nulle. Elle permet d’intégrer dans un seul diagnostic d’effet conjugué des flux diabatiques (for-
çage thermohalin) et frictionnels (forçage dynamique) de PV sur la convection profonde. Cette
variable diagnostique avait déjà été utilisée pour étudier la convection dans une étude théorique
ancienne (Bretherton, 1966) et plus récemment dans des études de la convection profonde en
mer d’Irminger (Pickart et al., 2003; Jong et Steur, 2016). Les auteurs montrent sur le cas de
l’hiver 2013 que le forçage dynamique domine largement le bilan de PV dans les zones frontales
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du bassin. Il y contribue à la formation d’eaux profondes lorsque le vent est aligné aux courant
de surface, ce qui est toutefois le cas dans peu de régions : sur la branche Ouest du courant
Nord, et le long du front Nord-Baléare. A l’inverse, il inhibe drastiquement la convection océa-
nique lorsque le vent est opposé aux courants de surface, ce qui est le cas par exemple au large
de Marseille.
En conclusion, on peut noter que le forçage dynamique semble jouer un rôle secondaire au
forçage thermohalin dans le déclenchement de la convection profonde en Méditerranée Nord-
Occidentale. Il pourrait contribuer à la déstratification en automne, mais cela reste à démon-
trer. En hiver, il domine la formation d’eaux profonde sur des zones frontales réduites, mais à
l’échelle du bassin les flux thermohalins dominent. La question de son impact sur la phase de
restratification de printemps reste quant à elle ouverte.
1.5.1.4 Réchauffement climatique
Le flux de chaleur en surface de l’océan connaît une augmentation historique liée au forçage
radiatif par les gaz à effet de serre anthropiques. Cela impacte les équilibres de l’océan, et
un impact sur la convection océanique profonde est attendu en scénario de réchauffement. En
Méditerranée, Somot et al. (2006) ont étudié la réponse du bassin à un scénario de réchauffement
haut en émissions de gaz à effet de serre. Ils ont montré que la convection est réduite dans tout
le bassin en conséquence du réchauffement de surface, en particulier dans le Golfe du Lion
où elle est réduite de 80% à la fin du XXIème siècle. Plus récemment, Adloff et al. (2015) ont
confirmé ce résultat dans un ensemble de scénarios océaniques. Ils n’obtiennent en revanche pas
de changement significatif de la convection profonde avec des scénarios faibles en émissions de
gaz à effet de serre. Il s’agit donc d’un phénomène très sensible au réchauffement climatique et
dont la réponse est incertaine, ce qui motive son étude.
1.5.2. Rôle du préconditionnement océanique
Par la suite, une série d’études ont caractérisé le rôle joué par le préconditionnement océa-
nique dans la convection.
1.5.2.1 Préconditionnement d’été
Plusieurs études se sont intéressées à l’impact du préconditionnement océanique d’été sur la
convection, avec des résultats contradictoires. Herrmann et al. (2010) trouvent que le précondi-
tionnement océanique est de second ordre dans l’épisode exceptionnel de 2005 bien qu’il module
le volume d’eaux denses formées et qu’il explique leur signal de réchauffement et salinisation. A
l’inverse, Léger et al. (2016) trouvent que le préconditionnement océanique module d’un facteur
4.4 l’intensité de l’épisode convectif de 2013, montrant la sensibilité de la représentation de la
convection aux réanalyses océaniques utilisées pour initialiser l’hydrologie des masses d’eau.
1.5.2.2 Préconditionnement d’automne
D’autres études se sont intéressées au préconditionnement de fin d’automne, qui a l’avantage
de mieux expliquer l’occurrence et l’intensité de la convection profonde si on néglige l’advection
latérale. En effet, l’hypothèse d’une advection négligeable est mieux vérifiée sur une période
hivernale courte que sur une période plus longue. Comme mentionné précédemment, L’Hévéder
et al. (2013) et Somot et al. (2016) obtiennent une relation robuste entre ce préconditionnement
de fin d’automne, l’intensité des flux de flottabilité en hiver et l’intensité de la convection. L’Hé-
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véder et al. (2013) trouvent que le préconditionnement et les flux de surface pilotent de façon
comparable la variabilité interannuelle de la convection, tandis que Somot et al. (2016) trouvent
que la variabilité du préconditionnement est largement moindre à celle des flux atmosphériques.
Une limitation des approches par le préconditionnement de la colonne océanique est qu’il
est difficile de relier ce préconditionnement à un mécanisme physique spécifique. En effet, il
résulte à la fois du forçage atmosphérique local, à distance et de la physique interne de l’océan.
Une question qui reste ouverte est par exemple si ce préconditionnement est principalement
forcé localement, auquel cas il serait inapproprié d’opposer forçage atmosphérique et précondi-
tionnement océanique.
1.5.2.3 Rôle des LIW dans le préconditionnement
Les LIW, qui sont un réservoir de chaleur et de sel dans le bassin, sont un bon candidat
pour expliquer la tendance historique au réchauffement et à la salinisation des eaux profondes
(Leaman et Schott, 1991; Schröder et al., 2006; Houpert et al., 2016; Somot et al., 2016). Dès les
années 1990, Haines et Wu (1998) montrent que seule une advection réaliste de LIW depuis le
bassin Est permet d’obtenir une salinité réaliste des WMDW, et Wu et Haines (1996) suggèrent
que la LIW favorise le préconditionnement dans le Golfe du Lion.
Par la suite, deux visions se sont opposées pour expliquer le réchauffement et la salinisation
exceptionnels des WMDW suite à l’épisode de 2004-2005. Certains (Gasparini et al., 2005;
Schröder et al., 2006) le relient à un changement de propriétés des LIW lié à l’EMT, la qualifiant
de WMT, tandis que d’autres (Herrmann et al., 2010) l’expliquent par une ’recharge en sel’ en
l’absence de convection. Gasparini et al. (2005) suivent l’évolution climatique du flux de LIW
au détroit de Sicile sur 1980-2003, et ils montrent l’apparition d’un anomalie dense, chaude et
salée de LIW qui est maximale en 1992-1994, soit peu après l’EMT. Ils en concluent que l’EMT
a causé un apport supplémentaire de chaleur et de sel aux couches intermédiaires du bassin
Occidental, et Schröder et al. (2006) le relient au signal hydrologique de l’épisode convectif de
2004-2005.
Herrmann et al. (2010) confirment par une étude numérique qu’une anomalie dense des
couches intermédiaires a pu contribuer marginalement à augmenter la convection lors de cet
épisode. En revanche, ils trouvent que l’EMT n’explique pas l’hydrologie observée, qui est liée
à une accumulation de chaleur aux couches intermédiaires par absence de convection profonde
lors des années précédant l’épisode de 2005.
1.5.2.4 Rôle des AW dans le préconditionnement
Les AW sont une masse d’eaux légères et peu salées qui domine la flottabilité intégrée de la
colonne d’eau (Estournel et al., 2016b). Elles sont advectées depuis le détroit de Gibraltar, et
quelques études se sont donc intéressés à l’impact de ces échanges dans la convection profonde.
Sannino et al. (2009) montrent que les échanges à Gibraltar peuvent réduire la flottabilité
moyenne du bassin Liguro-Provençal et Somot et al. (2016) identifient qu’ils contribuent à la
tendance historique à la salinisation des eaux denses, proposant une troisième interprétation à
cette tendance de long terme. En revanche aucune étude n’a clairement établi un lien entre ces
échanges et l’intensité de la convection, qui reste une question ouverte.
1.5.2.5 Rôle de la bathymétrie dans le préconditionnement
La bathymétrie impacte le préconditionnement de la zone de convection car elle contraint
fortement l’écoulement moyen et la génération de tourbillons de méso-échelle. Son impact sur
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la convection a été étudié uniquement dans des configurations idéalisées. Madec et al. (1996)
étudient comment la circulation de gyre préconditionne la convection, et ils obtiennent un large
impact de la bathymétrie, et en particulier du cône alluvial du Rhône, dans le positionnement
du gyre et donc de la zone de convection.
Par la suite, Spall (2004) étudie les interactions entre convection profonde et courants de
bord dans une simulation idéalisée de mer semi-fermée. Il s’intéresse donc plutôt à la génération
de flux turbulents de la côte vers le large en présence d’un talus océanique. Il trouve que le
paramètre clé régissant les flux turbulents de chaleur du courant de bord vers l’intérieur du
bassin est le ratio entre la pente des isopycnes et celle de la bathymétrie. La première est une
mesure de la baroclinie de la circulation et la seconde inhibe les échanges turbulents côte -
large. Ce résultat est confirmé par une étude idéalisée plus récente (Pennel et al., 2012).
Ainsi, le talus a deux effets opposés sur la convection : il dévie le courant de bord vers
le large, ce qui inhibe la convection profonde, mais il réduit les échanges turbulents entre ce
courant et l’océan intérieur, ce qui au contraire active la convection. La compétition entre ces
deux phénomènes reste une question ouverte en mer Méditerranée.
En conclusion, ces études montrent que le préconditionnement océanique joue un rôle secon-
daire par rapport aux flux atmosphériques dans l’occurrence et la variabilité de la convection.
En revanche, il participe à moduler le taux de convection profonde et à déterminer l’hydrologie
des eaux profondes. En particulier, la tendance historique au réchauffement et à la salinisation,
qui s’est accélérée depuis les années 2000, est vraisemblablement liée au préconditionnement
des masses d’eau. Enfin, on peut noter que sur le cas bien étudié de 2012-2013, les produits
issus de l’assimilation de donnée océanique sont loin de converger dans leur représentation de
ce phénomène. Cela suggère que des travaux supplémentaires seront nécessaires avant d’utiliser
des champs assimilés comme une ’observation’ de référence de la convection.
1.5.3. Rôle de la méso-échelle
Le rôle de la méso-échelle dans la convection profonde a été identifié dans un certain nombre
d’études théoriques et expérimentales (Marshall et Schott, 1999). En effet, la dynamique sous-
jacente a été étudiée tôt dans l’atmosphère puisque c’est elle qui gouverne les régimes de temps
aux moyennes latitudes, et sa représentation dans des modèles d’océan nécessite uniquement
l’approximation quasi-géostrophique. Les études méditerranéennes ont principalement porté sur
deux aspects : la restratification de l’océan et le spreading des eaux profondes.
1.5.3.1 Restratification de l’océan
On s’intéresse ici au rôle de la méso-échelle dans la restratification de l’océan à toutes les
phases de la convection profonde, c’est-à-dire à son rôle dans l’apport de flottabilité en zone de
convection. Des considérations théoriques ont tout d’abord permis de caractériser l’impact de
structures de méso-échelle générées par des instabilités baroclines sur la convection profonde.
Marshall et Schott (1999) prévoient que si le patch convectif est plus grand que Rd, ce qui
est le cas dans toutes les zones de convection, alors il se détache en tourbillons de taille L ∼
Rd. Une analyse dimensionnelle permet de conclure qu’il y a compétition entre la convection
d’échelle de temps courte (quelques jours) et l’instabilité barocline d’échelle de temps plus
longue (quelques semaines à mois). Marshall et Schott (1999) estiment à quelques jours le temps
de développement des instabilités baroclines à partir d’une simulation idéalisée en chenal.
Des expériences de laboratoire (Visbeck et al., 1996) ont montré qu’à cette échelle de temps
plus longue, les tourbillons baroclines peuvent conduire à un arrêt de la convection profonde.
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Similairement, Madec et al. (1991) analysent des simulations idéalisées de la convection en
Méditerranée nord-occidentale et ils trouvent que la méso-échelle limite la profondeur maximale
atteinte par la couche mélangée pendant la convection profonde. Ils identifient un transfert
d’énergie potentielle en énergie cinétique de méso-échelle, qui devient comparable à celle de
grande échelle au printemps, pendant la phase restratification. C’est donc au cours de cette
phase que la méso-échelle impacte le plus la dynamique des zones de convection.
Aux échelles de temps plus longues, Spall (2011) montre à partir d’une simulation idéalisée
de mer semi-fermée que les flux turbulents par la méso-échelle équilibrent les flux de surface
dans l’intérieur du bassin, de telle sorte que leur intensité relative détermine l’existence ou non
de convection profonde. En revanche, à notre connaissance aucune simulation n’a été menée
aux échelles climatiques en Méditerranée pour étudier son rôle sur les équilibres des zones de
convection.
En mer Méditerranée, Gascard (1978) a caractérisé l’apparition d’instabilités baroclines au
printemps à partir d’observations. En termes de modélisation, seuls Herrmann et al. (2008)
se sont intéressés à l’effet de la méso-échelle sur la stratification de la colonne d’eau dans une
configuration réaliste. Ils trouvent que la convection profonde est inhibéé par la haute résolution
océanique. Cependant, les résultats sont obtenus à partir de modèles de configurations physiques
différentes, ce qui ne permet pas de discriminer l’effet de la résolution sur la convection profonde.
Ils trouvent par ailleurs que la restratification est dominée par l’advection latérale d’AW légères,
et que la méso-échelle domine cette advection seulement après plusieurs mois de restratification.
Estournel et al. (2016b) ont estimé que l’effet de restratification par l’advection pendant l’hiver
2012-2013 représente 58% de la déstratification induite par les flux de surface. Cette large
contribution remet en question les études supposant d’advection latérale négligeable en hiver
(Mertens et Schott (1998); L’Hévéder et al. (2013)). Cependant, ils ne diagnostiquent pas
l’origine dynamique de cette restratification.
1.5.3.2 Spreading des eaux profondes
Concernant l’impact de la méso-échelle sur la convection, c’est la question du spreading des
nouvelles WMDW qui a été la plus traitée en mer Méditerranée. Ceci est probablement dû
au fait qu’il est plus aisé d’observer des structures individuelles liées au spreading (un flotteur
est suffisant) que de diagnostiquer l’effet intégré de restratification par la méso-échelle (une
section hydrographique continue est nécessaire). En termes d’observations, les études se sont
concentrées exclusivement sur les SCVs de nouvelles WMDW. Testor et Gascard (2003) ont
découvert l’existence de SCVs anticycloniques exportant les WMDW. Bosse et al. (2016) ont
confirmé que ces SCVs sont présent toute l’année et dans tout le bassin, qu’ils peuvent être de
nature anticyclonique ou cyclonique, que les courants associés excèdent les courants de grande
échelle ce qui les rend cohérents et à longue durée de vie. Testor et Gascard (2006); Bosse
et al. (2016) ont estimé à 8− 53% leur contribution à l’export de WMDW en-dehors du bassin
nord- occidental et à leur tendance de sel et de chaleur. Leur signature en termes de flottabilité
résiduelle atteint typiquement ∼ 0.05 − 0.1m2/s2, ce qui suggère qu’ils pourraient contribuer
au préconditionnement de la convection profonde.
Plusieurs études numériques (Demirov et Pinardi (2007); Herrmann et al. (2008); Beuvier
et al. (2012)) se sont aussi intéressées aux mécanismes de spreading par la sub/méso-échelle.
Toutes identifient un spreading vers le reste du bassin par des tourbillons cycloniques de méso-
échelle, ce qui est plutôt en désaccord avec les observations qui identifient surtout des SCVs, dont
de nombreux sont anticycloniques (Testor et Gascard (2003, 2006); Bosse et al. (2016)). Cette
différence est probablement largement due à la résolution des simulations : méso-échelle permise
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pour Demirov et Pinardi (2007); Beuvier et al. (2012), et méso-échelle résolue mais subméso-
échelle permise pour Herrmann et al. (2008). Ces derniers ont comparé les contributions des
tourbillons et du ’bleeding’ du courant de bord à l’export de WMDW et ce dernier domine
l’export aux 2/3.
1.5.3.3 Variabilité intrinsèque de l’océan
La variabilité intrinsèque de l’océan est intimement liée aux échelles turbulentes pour les-
quelles les non-linéarités des équations du mouvement deviennent importantes (Spall, 1996). La
méso-échelle est la plus grande échelle turbulente de l’océan. Or il a été montré que celle-ci mo-
dule fortement des éléments clés de la circulation globale tels que le niveau de la mer dynamique
(Penduff et al., 2011) ou l’AMOC (Grégorio et al., 2015). Il est donc probable qu’elle impacte
le phénomène de convection profonde, d’autant qu’il est fortement non-linéaire, de telle sorte
qu’une faible modulation hydrologique pourrait causer un large impact sur la convection. Ce-
pendant, l’impact de la variabilité intrinsèque de l’océan sur la convection profonde n’a jamais
été étudié. Cela reste donc une question ouverte dans toutes les zones de convection océanique
profonde.
Finalement, si la méso-échelle a été identifiée tôt comme un élément clé du phénomène de
convection profonde, elle a été uniquement modélisée en configuration réaliste dans une étude
en Méditerranée, dont la configuration numérique ne permet pas de conclure spécifiquement sur
le rôle de la méso-échelle dans la convection. L’effet de restratification par la méso-échelle, c’est-
à-dire les flux de flottabilité induits par les tourbillons transitoires, n’a pas été estimée en mer
Méditerranée, contrairement à d’autres bassins (Chanut et al., 2008; Saenko et al., 2014). Par
ailleurs, en termes d’objets dynamiques, seuls les tourbillons ont été étudiés, laissant ouverte la
question du rôle des méandres, fronts et filaments. Enfin, aux échelles de temps plus longues,
l’impact de la méso-échelle sur l’état moyen et la variabilité intrinsèque de ce phénomène n’a pas
encore été établi. A ce stade, on peut donc inférer que la méso-échelle a un rôle important dans
le phénomène de convection, mais aucune étude numérique réaliste ne l’a clairement démontré
en mer Méditerranée.
1.6. Cadre de l’étude
1.6.1. Objectifs de l’étude
Comme nous venons de le voir, l’étude du phénomène de convection océanique profonde en
mer Méditerranée reste encore très ouverte. Le phénomène est observé et modélisé de longue
date en Méditerranée Nord-occidentale , ce qui a permis d’établir le rôle dominant du forçage
atmosphérique, et celui secondaire du préconditionnement océanique dans la formation d’eaux
profondes. Toutefois, un certain nombre de questions restent ouvertes sur la caractérisation du
phénomène et l’identification des mécanismes à l’oeuvre.
Tout d’abord, les observations passées dans tous les sites de convection océanique profonde
laissent une grande incertitude sur l’intensité de ce phénomène, avec des estimations variant
typiquement d’un facteur 5. Or l’intensité de ce phénomène pilote celle de la circulation thermo-
haline et est susceptible d’avoir un impact sur le climat global et régional. Or les observations
menées lors de l’épisode convectif de 2012-2013 offrent l’opportunité de mieux contraindre ce
taux de convection en Méditerranée Nord-occidentale. La thèse se propose donc d’utiliser des
méthodes complémentaires à partir des observations de la convection profonde en 2012-2013
pour estimer le taux de formation d’eaux profondes. Ce travail mobilisera aussi les simulations
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numériques océaniques qui permettront d’estimer l’erreur liée au réseau d’observation et donc
de proposer un intervalle de confiance à ces estimations. Les résultats obtenus à partir des
observations permettront par la suite d’évaluer les simulations numériques réalisées au cours
de la thèse.
Par ailleurs, l’impact de la variabilité intrinsèque de l’océan sur la convection profonde n’a
à ce jour pas encore été étudié. La thèse vise donc à quantifier à partir de simulations nu-
mériques l’impact de la variabilité intrinsèque de l’océan sur la convection océanique profonde
en Méditerranée Nord-occidentale. On développera dans cette thèse une approche de modéli-
sation numérique ensembliste pour répondre à cette question scientifique dans le cas d’étude
bien contraint de 2012-2013 puis à l’échelle de temps plus intégrée de simulations océaniques
multi-décennales.
Enfin, la dynamique de méso-échelle est à la fois un processus identifié de longue date
comme clé dans le processus de restratification en zone de convection, et peu étudié dans
les configurations numériques réalistes en mer Méditerranée. Ainsi, on ne peut à ce jour pas
conclure sur son importance dans le phénomène de convection dans le bassin Liguro-Provençal.
On développera dans cette thèse une approche de modélisation numérique multi-échelle pour
répondre à cette question scientifique dans le cas d’étude bien contraint de 2012-2013 puis à
l’échelle de temps plus intégrée de simulations océaniques multi-décennales.
Ce manuscrit est organisé comme suit :
— Dans le Chapitre 2, on décrit l’outil numérique régional NEMOMED12 et son raffinement
de maille interactif AGRIF utilisé au cours de la thèse pour la première fois en mer
Méditerranée.
— Dans le Chapitre 3, on caractérise à partir des observations disponibles et de la Si-
mulation d’un Système d’Observations (OSSE) l’année convective 2012-2013 en termes
d’intensité et de propriétés de la convection océanique profonde en Méditerranée Nord-
occidentale. Le cycle saisonnier du volume d’eaux denses estimé nous permettra de quan-
tifier le taux de convection et de restratification pour la convection de l’hiver 2012-2013.
— Dans le Chapitre 4, on valide l’outil numérique au 1/12◦ NEMOMED12 sur le cas d’étude
2012-2013 à l’aide des observations collectées sur l’année 2012-2013, on quantifie l’im-
pact de la variabilité intrinsèque de l’océan sur la convection à l’aide d’une approche
ensembliste et on identifie les processus pilotant les transformations des masses d’eau
lors de cet épisode convectif.
— Dans le Chapitre 5, on étudie avec NEMOMED12 et le zoom NWMED36 sur le cas
d’étude 2012-2013 l’impact de la méso-échelle sur la convection océanique profonde, et
on évalue son réalisme à l’aide des observations collectées sur l’année 2012-2013.
— Dans le Chapitre 6, on étudie aux échelles multi-décennales avec NEMOMED12 et NW-
MED36 l’impact de la variabilité intrinsèque de l’océan et de la méso-échelle sur la
variabilité interannuelle et l’état moyen de la convection et la circulation thermohaline
méditerranéenne.
1.6.2. Les observations de la période 2012-2013
Ce manuscrit étant fortement structuré par articles, les observations du cas d’étude 2012-
2013 sont successivement introduites dans les Chapitres 3, 4 et 5. On résume ici succinctement
l’ensemble des observations exploitées au cours de la thèse. Le Tableau 1.1 et la Figure 1.15
résument les observations exploitées au cours de la thèse. On a cherché à déduire d’elles des
propriétés intégrales de l’hiver convectif 2012-2013.
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TABLEAU 1.1: Table synthétique des observations utilisées au cours de la thèse : instruments,
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Figure 1.15: Carte des observations utilisées au cours de la thèse : bouée et mouillage LION
(losange), campagnes CTD (carrés), profils glider (croix) et profils ARGO (cercles). Les couleurs
symbolisent la date d’acquisition excepté pour la bouée / le mouillage LION qui échantillonne
en continu du la période.
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Pour documenter la chronologie et les propriétés hydrologiques de la convection, on analyse
les données à la bouée et au mouillage LION, localisés dans la zone de convection. Pour do-
cumenter l’activité tourbillonnaire, on utilise une mesure d’énergie cinétique turbulente issue
des estimations de courants à 0-1000m par les gliders. Enfin, pour documenter la géographie et
l’intensité de la convection, on utilise deux approches complémentaires fondées sur l’estimation
du volume d’eaux denses ou de la couche de mélange. La première est détaillée dans le Cha-
pitre 3 et permet de déduire de plusieurs campagnes océanographique l’évolution saisonnière
du volume d’eaux denses, duquel on déduit un taux de convection et de restratification. La
seconde est présentée dans le Chapitre 4 puis actualisée dans le Chapitre 5 à partir du travail
d’Anthony Bosse. Dans le Chapitre 4 le travail de thèse a permis de reconstruire un volume du
patch convectif à partir des données hivernales de la campagne DEWEX et des profils ARGO
disponibles. Dans le Chapitre 5 Anthony Bosse a complété ces données par les profils glider et
le mouillage LION pour produire une analyse objective de la couche de mélange de résolution
temporelle de 10 jours.
1.6.3. Les méthodes d’analyse de la convection
De même que concernant l’exploitation des observations, les principales méthodes d’analyse
de la convection sont successivement introduites dans les Chapitres 3, 4 et 5, et on se propose
de les résumer ici.
Le Chapitre 3 introduit la méthodologie de l’OSSE mis en oeuvre au cours de la thèse.
Le principe est de simuler des observations virtuelles en sous-échantillonnant un champ numé-
rique, puis de diagnostiquer l’erreur l’observation en comparant le champ complet au champ
sous-échantillonné. On travaille avec un champ bidimensionnel d’épaisseur d’eau dense qui nous
permet, une fois intégré spatialement, de déduire de l’évolution du volume d’eau dense un taux
de convection hivernale et de restratification printanière. On échantillonne dans l’OSSE deux
types d’erreur : l’erreur d’échantillonnage et les erreurs instrumentales. La première inclut une
erreur spatiale et temporelle qu’on mesure en faisant varier la localisation et la date d’échan-
tillonnage virtuel. La seconde inclut l’erreur de précision (le bruit du capteur) et l’erreur de
stabilité (la dérive systématique du capteur), qu’on mesure en introduisant une anomalie gaus-
sienne dans le champ virtuellement mesuré, soit à l’échelle d’une mesure (erreur de précision),
soit à l’échelle de tout un réseau virtuel (erreur de stabilité).
Pour documenter la variabilité intrinsèque océanique, le Chapitre 4 introduit et évalue la
méthode de création d’un ensemble à état initial de méso-échelle perturbée, mais à grande
échelle réaliste contrainte par les observations de l’été 2012. On quantifie ensuite la variabilité
intrinsèque par les méthodes suivantes : statistiques simples (écart-type d’ensemble), estimation
de la fraction dispersive et de la circonférence du patch convectif. Pour documenter la méso-
échelle, le Chapitre 5 introduit la configuration AGRIF à facteur 3 de résolution emboîtée en
Méditerranée Nord-Occidentale dans le modèle NEMOMED12. Cette configuration est validée
dans le même chapitre à partir de l’estimation glider de l’énergie cinétique tourbillonnaire des
courants moyens de 0-1000m.
Enfin, les Chapitres 4 et 5 introduisent les principales méthodes employées pour évaluer
la convection simulée par les modèles numériques et pour caractériser ce phénomène. Il s’agit
d’estimer l’aire et les volumes de convection et de restratification ; de diagnostiquer les sources
de transformations des masses d’eau ; et d’effectuer un bilan de stratification de la zone de
convection. Pour estimer l’aire et les volumes de convection et/ou restratification, on utilise
deux approches complémentaires : l’estimation du volume du patch convectif ou l’estimation du
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volume d’eaux denses. Pour la première, on doit estimer la profondeur de la couche de mélange
et on développe pour cela un nouveau critère à partir d’un seuil en indice de stratification.
Les transformations des masses d’eau sont diagnostiquées à partir de la méthode de Walin
(1982) appliquée à l’espace des densités, des salinités et des températures. Enfin, le bilan de
stratification, aussi utilisé au Chapitre 6, décompose la tendance l’Indice de Stratification en la
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Ce chapitre a pour objectifs de décrire la configuration numérique méditerranéenne de
NEMO utilisée dans cette thèse, NEMOMED12, ainsi que son zoom interactif en Méditerranée
Nord-occidentale développé pendant la thèse avec l’outil AGRIF. Les étapes d’implémentation
du zoom AGRIF et les principaux tests techniques réalisés sont aussi présentés.
2.1. L’outil numérique régional : NEMOMED12
L’outil NEMOMED12 est développé conjointement par le CNRM, MERCATOR et l’ENSTA,
et cette activité est portée au niveau national par le projet SIMED et à l’international par le pro-
gramme MED-CORDEX. Sa configuration est pour l’essentiel commune aux trois laboratoires,
bien que certaines spécifités aient été ajoutées au cours de la thèse. Ce groupe de recherche a
développé les configurations Méditerranéennes successives OPAMED16 (Béranger et al., 2005,
2006), OPAMED8 (Somot et al., 2006), NEMOMED8 (Herrmann et al., 2011; Dubois et al.,
2012; Sevault et al., 2014) puis NEMOMED12 (Beuvier et al., 2012; Hamon et al., 2016) et
enfin NEMOMED12 avec l’outil de raffinement de maille AGRIF au zoom 3 (cette thèse).
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NEMOMED12 est utilisé pour produire des simulations hindcast en Méditerranée (Ha-
mon et al., 2016), une réanalyse océanique (MEDRYS, Hamon et al. (2016)), produire des
configurations couplées (Berthou et al., 2015), forcer des simulations biogéochimiques marines
(Alekseenko et al., 2014) et réaliser des études physiques dédiées (Beuvier et al. (2012)). Il vise
aussi à être utilisé pour des études de cas (à l’image de (Léger et al., 2016)) et pour réaliser des
scénarios de changement climatique (à l’image de (Adloff et al., 2015)).
2.1.1. NEMO
Le modèle océanique NEMO (Madec (2008)) couple un module de physique de l’océan, OPA
(Madec et al. (1998)), un module de glace de mer (LIM), deux modules de biogéochimie marine
(LOBSTER et PISCES) et un module pour les traceurs passifs (TRP). Au cours de cette thèse,
nous avons utilisé la version 3.2 de NEMO sans couplage d’OPA avec les autres modules. Par
la suite, NEMO fera donc référence au module océanique OPA.
Le modèle NEMO est basé sur le système des équations de Boussinesq, qui sont les équa-
tions de Navier-Stokes et l’équation d’état couplant les deux traceurs actifs (température et
salinité) aux courants, avec une série d’approximations spécifiques à l’océan. Les hypothèses
sous-jacentes sont déduites d’analyses d’échelles : Terre sphérique, enveloppe fine, hypothèse de
fermeture turbulente, hypothèse de Boussinesq (δρ << ρ), hypothèse hydrostatique et hypo-
thèse incompressible. Ce système d’équations définit des variables pronostiques qui décrivent
l’état physique de l’océan : les courants zonal (u) et méridien (v), la pression (P), le niveau
dynamique de la mer (η ou SSH), la température (θ), la salinité (S), la densité (ρ) et l’énergie
cinétique turbulente (e). En raison de la structuration de ces équations par la force gravitation-
nelle, on séparera les éléments de configuration NEMOMED12 liés à la dynamique horizontale et
ceux liés à la physique verticale. Les configurations de référence NEMOMED12 et NWMED36
utilisées dans la thèse sont synthétisées dans le Tableau 2.1.
2.1.2. Discrétisation spatio-temporelle
NEMOMED12 a une résolution horizontale nominale de 1/12◦, ce qui correspond à 5.5 à
7.5km du Sud au Nord du bassin, et 6.1 à 7.1km dans le domaine Liguro-Provençal qui est
la zone d’étude principale de cette thèse. Dans ce domaine, la résolution horizontale typique
est donc de 1/17◦ en latitude et 1/12◦ en longitude. La grille horizontale est un découpage en
Méditerranée (Fig.2.1) de la grille curvilinéaire tripolaire ORCA12 globale. Cette résolution
lui permet de représenter les principaux détroits, de résoudre la méso-échelle (eddy-resolving)
dans le Sud du bassin et de la permettre (eddy-permitting) dans le Nord. En effet, le Sud du
bassin est plus stratifié en raison de la veine entrante d’AW et le Nord l’est moins en raison des
pertes de chaleur en surface, ce qui impacte le premier rayon de déformation de Rossby (Rd),
donc la taille des tourbillons baroclines. Si une résolution minimale de 1/4◦ est nécessaire pour
représenter de façon réaliste le bassin Méditerranéen (Haines et Wu, 1995), notons toutefois
qu’à 1/12◦, le détroit de Gibraltar n’a que trois points dans sa section méridienne la plus réduite
et que certains détroits (Messine, Bonifaccio, Dardanelles, topographie de la mer Egée) ne sont
pas très bien résolus.
Sur la verticale, NEMOMED12 utilise une grille z (avec des niveaux de profondeur fixe) de
75 niveaux dont l’épaisseur est une fonction tangente hyperbolique de la profondeur et varie
de 1m en surface à 130m dans l’océan abyssal. La bathymétrie (Fig.2.1) est issue de la base
de données ETOPO (Smith et Sandwell (1997)). Par ailleurs, les ’partial cells’ sont activées,




Domaine Méditerranée Méditerranée Nord-occidentale
Grille ORCA12 ORCA36
Résolution horizontale 5.5-7.5km 2.0-2.4km
Résolution verticale 1m (surface) à 130m (fond)
Résolution temporelle 12 minutes 4 minutes
Advection latérale
Moment : forme vectorielle invariante et schéma EEN
Traceurs : schéma TVD
Diffusion latérale
Moment : bilaplacien horizontal,
Khm = −1.25 1010m4/s)
Traceurs : laplacien isoneutre,
Kht = 60m2/s
Khm = −0.25 109m4/s)
Kht = 30m2/s
Limite latérale Glissement libre partiel : −60% (shlat=1.2)
Surface libre Ondes rapides filtrées, solveur elliptique linéaire (SOR)
Turbulence Schéma TKE, nombre de Prantdl fonction du nombre de Richardson.
Convection Schéma EVD pour traceurs et moment, KzEV D = 10m2/s.
Friction de fond Quadratique, fonction des courants et du TKE lié aux marées.
Mélange de ’background’ Kzm = 10−4m2/s et Kzt = 10−5m2/s.
Frontière Atlantique Rappel Newtonien en θ, S et η vers ORAS4 (Balmaseda et al., 2013)
Fleuves Flux d’eau douce en surface issu de RivDis et Ludwig et al. (2009)
Dardanelles Flux d’eau douce en surface issu de Stanev et Peneva (2001)
Forçage atmosphérique
Flux ALDERA 12km, 3h : non-solaire, solaire, eau et moment
rappel Newtonien vers la SST de ERA-INTERIM (−40W/m2/K).
Conditions initiales
Aout 1979 : réanalyse Rixen ; anomalie saisonnière MEDATLAS-II ;
Aout 2012 : réanalyse Estournel et al. (2016b).
TABLEAU 2.1: Tableau récapitulatif des configurations de référence NEMOMED12 et NW-
MED36 utilisées dans la thèse.
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en lui imposant toutefois une épaisseur minimale pour des raisons de stabilité numérique. Une
étude récente (S. Belamari, communication personnelle) a montré que la résolution en surface
est suffisante pour représenter de façon réaliste le cycle diurne de la température de surface
(SST), ce qui n’est pas le cas avec une résolution verticale de 5m. Plus en profondeur, certains
processus liés aux courants de gravité (’cascading’) sont diffusifs en grille z, mais une étude
récente (Léger et al., 2016) a montré qu’à la résolution 1/36◦, de tels courants peuvent être
résolus même en grille z.
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Figure 2.1: Domaine et bathymétrie du modèle NEMOMED12.
On peut enfin noter que la discrétisation spatiale des variables pronostiques est faite sur
une grille Arakawa-C (Mesinger et Arakawa, 1976). Celle-ci positionne les variables scalaires au
centre de chaque cellule du modèle, tandis que les trois composantes du courant sont localisées
sur les faces Est, Nord et supérieure de la cellule (Fig.2.3). Du point de vue temporel, le pas
de temps est de 720s. Le schéma d’avance temporelle pour les termes non-diffusifs est qualifié
de ’Leapfrog’, il est retenu pour sa stabilité et sa précision. La divergence progressive des pas
de temps pair et impair impose l’emploi d’un filtre temporel d’Asselin (Asselin, 1972).
2.1.3. Dynamique horizontale
Concernant la dynamique, on s’intéresse ici aux principales spécificités de la configuration
NEMOMED12 : les schémas d’advection, de diffusion latérale, la condition aux limites latérales
et le calcul du gradient de pression en surface. On utilise la forme vectorielle invariante de
l’advection de quantité de mouvement, avec le schéma conservant énergie et enstrophie (EEN)
pour le terme de vorticité. Pour l’advection de traceurs, on utilise le schéma de dissipation de
variance totale (TVD). On peut noter qu’aucune vitesse induite par les tourbillons (EIV, Gent
et McWilliams (1990)) n’est ajoutée au terme d’advection des traceurs, afin de permettre le
développement explicite des tourbillons baroclines.
La diffusion latérale diffère aussi entre le moment et les traceurs : l’opérateur est laplacien
pour les traceurs tandis qu’il est bilaplacien pour le moment pour limiter la diffusion de la méso-





Figure 2.2: Schéma de la grille verticale (a) sans et (b) avec les ’partial cells’ en comparaison de
la bathymétrie réelle (tirets). Dans ce dernier cas, le dernier niveau océanique a une profondeur
variable en meilleur accord avec la bathymétrie réelle.
isoneutre (tangente aux surfaces de densité neutre) pour les traceurs, ce qui permet d’éviter
une diffusion dianeutre (normale aux surfaces de densité neutre) numérique, en meilleur accord
avec les observations (McDougall (1987)). Les coefficients de diffusion sont constants et valent
resp. Khm = −1.25 1010m4/s pour le moment et Kht = 60m2/s pour les traceurs.
Aux frontières latérales fermées du domaine, si la vitesse normale est nulle, la vitesse tan-
gentielle doit être fixée, et le choix retenu impacte grandement le bilan de vorticité et d’énergie
cinétique. Aux deux extrêmes, la condition de non-glissement (vitesse tangentielle nulle aux
bords, shlat=2) est une source de vorticité mais un puits d’énergie cinétique, alors que la
condition de glissement libre (aucune friction aux bords, shlat=0) n’est ni source de vorticité
ni puits d’énergie cinétique. L’impact majeur de cette condition aux limites en Méditerranée
a lieu aux détroits : à titre d’exemple, à Gibraltar, deux des trois points méridiens du détroit
sont aux frontières. Des tests numériques ont été effectués sur ce paramètre, et la moyenne
climatologique du flux entrant à Gibraltar est de resp. 0.70Sv, 0.84Sv et 1.06Sv pour un glis-
sement libre nul (shlat=2), partiel (shlat=1.2) ou total (shlat=0). La condition de glissement
libre partiel réduisant de 60% les courants tangentiels (shlat=1.2) se compare le mieux aux
observations (Soto-Navarro et al., 2015), elle a donc été retenue dans NEMOMED12.
Enfin, le terme de gradient de pression se décompose en un gradient de pression en surface
qui résulte de la hauteur de la surface libre et un gradient de pression hydrostatique. Dans
NEMOMED12, on résoud la surface libre pour étudier le niveau de la mer dynamique et pour
s’affranchir des problèmes numériques liés à l’approximation de toît rigide (flux de sel artificiels).
Cependant, les ondes de gravité sont une solution de l’équation pronostique de la surface libre,
or leur grande vitesse de propagation nécessiterait un pas de temps faible, ce qui n’est pas
envisageable pour des raisons de temps de calcul. Par conséquent, les ondes les plus rapides
sont filtrées dans NEMOMED12, et la surface libre est qualifiée de filtrée. Le solveur de la













Figure 2.3: Schéma de la grille tridimensionnelle Arakawa-C de NEMO. Sont représentées
les positions de la température T au centre, du courant zonal u à l’Est, méridien v au Nord et
vertical w en haut, et du paramètre de Coriolis f au Nord-Est.
dans NEMOMED12.
2.1.4. Physique verticale
Sur la verticale, la vitesse verticale est simplement déduite de l’équation de continuité,
mais c’est la turbulence non-résolue qui domine les échanges verticaux, elle doit donc être
paramétrée. Le principe est de modéliser les flux turbulents des variables pronostiques par
une diffusivité dite ’turbulente’ de ces variables. Plusieurs approches existent pour calculer ces
coefficients de diffusion turbulente, et elles sont nommées schémas de fermeture de la turbulence
car elles permettent de fermer le système d’équations pronostiques du modèle. On distingue
généralement la diffusion turbulente de quantité de mouvement (viscosité, Kzm) et des traceurs
(diffusivité, Kzt), dont le ratio empirique est le nombre de Prandtl (Prt = Kzm/Kzt).
NEMOMED12 utilise le schéma de fermeture en énergie cinétique turbulente (TKE, Gaspar
et al. (1990)). Dans ce schéma, on détermine Kzm et Kzt à partir du bilan d’énergie cinétique
turbulente e et d’une longueur de mélange l. La première est une mesure du taux de production
d’énergie cinétique aux petites échelles, et la seconde est la distance verticale caractéristique
du transfert de cette énergie cinétique turbulente en énergie potentielle. La source d’énergie
cinétique turbulente, donc de mélange turbulent, est le gain de quantité de mouvement et
la perte de flottabilité en surface, ce qui signifie que les valeurs de Kzt et Kzm décroissent
généralement avec la profondeur. Un certain nombre de paramètres doivent être fixés, nous
noterons simplement ici que dans NEMOMED12, le nombre de Prandtl est une fonction du
nombre de Richardson (Ri = N2(∂zUh)2 ), qui mesure le ratio entre stratification et cisaillement des
courants.
En outre, une série de processus verticaux supplémentaires doivent être paramétrés : la
convection, le mélange au fond et le mélange ’de fond’ (’background’). La première est paramé-
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trée puisque sa représentation nécessiterait une formulation non-hydrostatique des équations
du mouvement. On la paramètre simplement par un schéma qualifié de diffusion verticale aug-
mentée (EVD) : en cas d’instabilité statique, les coefficients Kzt et Kzm sont fixés à 10m2/s.
Par analyse dimensionnelle, ce mélange parcourt une profondeur de 1000m en typiquement 1
jour, ce qui permet une homogénéisation verticale très rapide.
Au fond de la colonne, on applique une friction qui est une fonction quadratique dépendant
des énergies cinétiques moyenne et turbulente au fond. Cependant, on impose comme énergie
cinétique turbulente au fond une climatologie de l’effet des marées en Méditerranée (Beuvier
et al., 2012), puisqu’elles dominent la génération d’énergie cinétique turbulente proche du plan-
cher océanique (Lyard et al. (2006)). Celle-ci est relativement faible en Méditerranée qui est un
bassin semi-fermé, et maximale aux détroits de Gibraltar et de Sicile.
Enfin, on impose aux coefficients Kzt et Kzm une valeur ’de fond’, c’est-à-dire minimale,
qui est justifiée physiquement et numériquement : en effet, la diffusivité est au minimum molé-
culaire, mais jamais nulle, et cela évite le développement d’instabilités numériques en cas peu
stratifié. Cette valeur est de Kzm = 10−4m2/s et Kzt = 10−5m2/s, soit une valeur courante
de Prt = 10. On notera en particulier qu’elle reste ∼ 10 − 100 fois supérieure aux diffusivités
moléculaires des trois variables pronostiques, il s’agit donc toujours d’une paramétrisation de
la turbulence.
En conclusion, on peut simplement noter que la profondeur de la couche de mélange n’est
pas une variable pronostique de NEMOMED12, c’est une variable diagnostique qui peut être
calculée a posteriori et qui dépend principalement des schémas TKE et EVD. On peut aussi
noter que la diffusivité verticale des traceurs Kzt varie fortement, de 10−5m2/s dans l’océan
abyssal à 10m2/s proche de la surface. Bien que les mesures de dissipation soient rares et
l’estimation de coefficients de mélange implique des approximations, les valeurs dans l’océan
abyssal sont en accord relatif avec les observations en mer Méditerranée (Cuypers et al., 2013).
2.1.5. Atlantique
Deux types de frontières latérales ouvertes existent en Méditerranée, et elles sont traitées
comme des frontières fermées dans NEMOMED12 : l’Atlantique ’proche’ (à la sortie du dé-
troit de Gibraltar) et les fleuves / le détroit des Dardanelles. L’Atlantique proche est résolu
comme un bassin fermé aux frontières ’rectangulaires’ et verticales (cf : Fig.2.1). Les champs de
température, salinité et niveau de la mer dynamique y sont rappelés par un terme Newtonien
tridimensionnel vers la réanalyse ORAS4 (Balmaseda et al., 2013). Celle-ci présente des valeurs
mensuelles qui permettent de prescrire le cycle saisonnier et la variabilité interannuelle en At-
lantique. Le temps caractéristique du rappel diminue progressivement vers l’Est, allant d’une
valeur infinie à 7.5◦W à un jour à 9◦W, afin de limiter le développement de fronts numériques
intenses. Par conséquent, la circulation au détroit de Gibraltar (5.6◦W) est libre.
2.1.6. Fleuves et Dardanelles
Concernant les fleuves, la frontière est aussi fermée et leur débit d’eau douce est ajouté
en surface du point de grille océanique le plus proche de l’embouchure. Le débit moyen et sa
variation saisonnière proviennent de la base de données RivDis (Vörösmarty et al. (1996)),
tandis que sa variation interannuelle est connue jusqu’en 2000 et provient de la base de données
de Ludwig et al. (2009). Par ailleurs, une fraction du débit total de Ludwig et al. (2009) n’est pas
incluse dans RivDis en raison du nombre limité de fleuves répertoriés. Ainsi, un ruissellement dit
côtier est réparti homogènement dans les points côtiers de chaque bassin versant (à l’exception
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du Nil) pour compléter les débits de RivDis. On note que les échanges au canal de Suez sont
négligés.
Le détroit des Dardanelles est traité comme un fleuve, un débit d’eau douce est donc ajouté
en surface du point océanique le plus proche. On impose un débit mensuel moyen qui varie
dans le temps. Il est issu de la base de données de Stanev et Peneva (2001).
2.1.7. Forçage atmosphérique
En surface, les flux proviennent du modèle régional de climat à aire limitée ALADIN-
Climat version 5. Ce modèle est forcé aux frontières latérales et en surface par la réanalyse
ERA-INTERIM (Colin et al. (2010); Herrmann et al. (2011)). Il fournit à l’océan les flux de
moment, de chaleur et d’eau. Sa résolution spatiale est de 12km, ce qui permet de représenter
de manière réaliste les vents régionaux Mistral et Tramontane qui forcent la convection dans le
bassin Liguro-Provençal (Herrmann et al. (2011)). La résolution temporelle du forçage est de
3h pour permettre de résoudre le cycle diurne océanique.
Ce jeu de forçage est appelé ALDERA (Hamon et al., 2016) et il améliore en théorie le jeu de
forçage précédant ARPERA (Herrmann et Somot, 2008). La Fig.4.6 montre sa représentation
d’un épisode de Mistral aux résolutions 150, 50 et 12km, la dernière étant celle retenue pour
forcer NEMOMED12. On identifie un maximum de flux de chaleur latente au Nord du domaine,
qui est plus marqué et localisé à haute résolution, où il peut dépasser 800W/m2. Cela valide
l’utilisation d’un modèle atmosphérique à haute résolution pour représenter les vents régionaux
tels que le Mistral et la Tramontane dans le bassin Liguro-Provençal.
Figure 2.4: Représentation d’un épisode de Mistral le 14 Mars 2013 par ALADIN à 150km
(A), 50km (B) et 12km (C) (Hamon et al., 2016). Sont représentés les directions du vent de
surface et l’intensité du flux de chaleur latente (W/m2) pour chaque point de grille du modèle.
NEMOMED12 est forcé en flux, ce qui signifie que les flux de chaleur, de moment et d’eau
de la simulation ALDERA sont appliqués tels quels à la surface de l’océan. Ceci permet en par-
ticulier une cohérence dans la formulation des flux entre les configurations océaniques forcées et
couplées développées au CNRM. Physiquement, quatre types de flux de chaleur interviennent :
les flux radiatifs aux fréquences visibles (QSW ) et infra-rouges (QLW ), les flux turbulents de
chaleur sensible (QS) et latente (QL). Dans NEMOMED12, on décompose simplement le flux
net en un flux non-solaire qui s’applique en surface, et un flux solaire qui pénètre aux premiers
niveaux. Mentionnons simplement quelques hypothèses : un albédo constant de 6% pour QSW ,
un profil exponentiel décroissant et constant dans l’espace pour la pénétration du flux solaire
et la paramétrisation Louis (Louis (1979)) pour les flux turbulents. Cette même paramétrisa-
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tion est employée pour estimer le flux turbulent de moment et l’évaporation, tandis que les
précipitations sont déduites des paramétrisations de ALADIN-Climat. Ainsi, le bilan d’eau en
surface est déduit de l’évaporation, des précipitations et des débits des fleuves, Dardanelles et
en Atlantique.
Le forçage en flux induit une incohérence entre les flux turbulents de chaleur et la SST
de NEMOMED12, puisque la SST ayant forcé ALDERA provient de ERA-INTERIM. Par
conséquent, pour réduire cette inconsistance et simuler au premier ordre l’effet du couplage
océan-atmosphère, un terme de rappel Newtonien en SST vers le champ de ERA-INTERIM
est appliqué en surface. Son amplitude est de −40W/m2/K (Barnier et al. (1995, 2006)),
ce qui correspond à un temps caractéristique de 1.2 jours sur la couche de surface d’un mètre
d’épaisseur. Ce terme permet par ailleurs d’éviter des dérives en SST, et il maintient la stabilité
numérique de NEMOMED12 aux zones côtières peu profondes lors de fortes pertes de chaleur.
En revanche, comme mentionné en introduction, il réduit probablement la variabilité intrinsèque
et les petites échelles de l’océan.
2.1.8. Conditions initiales
Deux types de conditions initiales sont employées dans cette étude : une réanalyse océanique
(Estournel et al., 2016b) est utilisée en aout 2012 pour initialiser les simulations annuelles du
cas d’étude 2012-2013, qui est validée dans le Chapitre 4. Elle assimile les observations issues
de flotteurs ARGO et de la section CTD MOOSE-GE 2012 sur la Méditerranée occidentale,
avec une fenêtre temporelle de plus ou moins une semaine. Dans le reste du bassin, l’analyse
MERCATOR PSY2V4R4 est imposée.
Pour initialiser en aout 1979 les simulations hindcast, la réanalyse en interpolation optimale
de (Rixen et al., 2005) est utilisée qui assimile des observations sur tout le bassin avec une
fenêtre temporelle de plus ou moins 5 ans. On lui ajoute l’anomalie saisonnière du mois d’aout
déduite du cycle saisonnier moyen de MEDATLAS-II (MEDAR/MEDATLAS Group, 2002).
Dans les deux cas, on initialise température et salinité au repos.
2.2. La configuration raffinée avec AGRIF dans le bassin Liguro-
Provençal : NWMED36
Le raffinement de maille AGRIF dans la configuration NEMOMED12, nommé NWMED36
par la suite, a été développé dans le cadre de cette thèse avec l’appui technique de F. Sevault
(CNRM), R. Benshila (LEGOS) et J. Chanut (MERCATOR). Nous présenterons successive-
ment l’outil AGRIF et la configuration NWMED36, puis nous détaillerons la mise en place
d’AGRIF et enfin, nous passerons en revue les tests techniques effectués au cours de la thèse.
2.2.1. Présentation
2.2.1.1 Principe
L’outil de raffinement de grille adaptatif dans Fortran AGRIF (Debreu et al. (2008); Djath
et al. (2014b)) est un module disponible dans NEMO qui permet de définir au sein d’une
configuration NEMO une nouvelle configuration dans un sous-domaine, zoomée ou non, qui
peut être forcée par (mode ’one-way’), ou couplée avec (mode ’two-way’) la configuration de
grande échelle. On appellera par la suite les deux configurations respectivement NEMO et
AGRIF. Le modèle AGRIF est forcé à ses frontières ouvertes, appelées ’zone tampon’, tandis
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qu’en cas de couplage, le modèle NEMO est rappelé sur tout le domaine AGRIF vers les champs
du modèle AGRIF. Les principales options de configuration sont donc les suivantes : avec ou
sans raffinement, avec ou sans plusieurs raffinements emboîtés, en forcé ou en couplé.
2.2.1.2 Applications scientifiques
Scientifiquement, cet outil présente une série d’intérêts. Il est tout d’abord l’outil de choix
pour évaluer l’impact de la haute résolution sur des processus physiques à l’échelle régionale,
toutes choses égales par ailleurs. C’est d’ailleurs la principale application scientifique qu’a
connue NEMO-AGRIF (Biastoch et al., 2008; Chanut et al., 2008; Jouanno et al., 2012; Talan-
dier et al., 2014; Djath et al., 2014a). Par ailleurs, la possibilité de couplage entre les modèles
NEMO et AGRIF permet d’évaluer l’impact de la haute résolution régionale sur des phéno-
mènes physiques à l’échelle globale (Biastoch et al., 2008; Biastoch et Böning, 2013; Talandier
et al., 2014). Ceci est particulièrement intéressant pour des phénomènes régionaux tels que la
convection profonde, qui nécessitent une haute résolution et qui sont moteurs de la circulation
globale. Enfin, l’outil AGRIF peut être implémenté sans raffinement de maille, ce qui permet
de tester la sensibilité de l’océan à un paramètre physique dans une région cible.
Cet outil de raffinement a été utilisé dans une série d’études océaniques régionales avec des
thématiques connexes à celles de cette thèse. On a déjà mentionné en introduction Chanut
et al. (2008) qui se sont intéressés à l’impact de la méso-échelle sur la convection profonde en
mer du Labrador. D’autres études se sont intéressées à la dynamique de mers semi-fermées
(Djath et al. (2014a); Jouanno et al. (2012)), à l’impact des courants de bord (Talandier et al.,
2014) ou des tourbillons de méso-échelle (Biastoch et al., 2008; Biastoch et Böning, 2013) sur
la circulation méridienne de retournement Atlantique ou à la génération d’énergie cinétique
turbulente (Jouanno et al., 2012).
2.2.1.3 La configuration NWMED36
Un des objectifs de cette thèse est d’évaluer l’impact de la méso-échelle océanique sur la
convection profonde en Méditerranée Nord-occidentale et sur la circulation thermohaline Mé-
diterranéenne. Pour répondre aux deux questions, il est donc nécessaire d’implémenter une
configuration AGRIF zoomée dans le bassin Liguro-Provençal qui soit couplée avec le modèle
NEMOMED12. La configuration NWMED36 retenue présente un modèle AGRIF à facteur de
raffinement 3 au Nord de 38.8◦N et à l’Ouest de 10◦E, couplé à NEMOMED12 (Fig.2.5). On
parle aussi de grille fille pour le modèle AGRIF et de grille mère pour NEMOMED12. Le do-
maine couvre l’intégralité du bassin Liguro-Provençal à l’exception du canal de Corse, et ses
frontières sont à au moins 1◦ des zones connues de convection profonde, ce qui permet de bien y
résoudre la méso-échelle et de ne pas subir l’impact numérique des frontières ouvertes. La résolu-
tion y est de 2.0-2.4km, ce qui correspond à une résolution effective de ∼ 7δx = 14.2− 16.7km
(Marchesiello et al. (2011)). Ainsi, NWMED36 est ’eddy- resolving’ pour la méso-échelle et
’eddy-permitting’ pour la subméso-échelle en Méditerranée Nord-occidentale, tandis que NE-
MOMED12 y est uniquement ’eddy-permitting’ pour la méso-échelle avec une résolution effec-
tive de 42.5-50.0km. La comparaison des configurations NEMOMED12 et NWMED36 permet
donc d’évaluer l’impact de la méso-échelle sur la convection profonde et la circulation thermo-
haline.
Les configurations numériques des modèles NEMOMED12 et AGRIF sont identiques, hor-
mis les paramétrisations dépendant de la résolution horizontale (voir Tableau 2.1). Le saut de
résolution est d’un facteur 3 donc peu de paramétrisations sont modifiées, et seuls les coeffi-
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cients de diffusivité horizontale (moment) et isoneutre (traceurs) sont réduits dans AGRIF pour
permettre le développement des petites échelles. Leurs valeurs sont issues de la configuration
NEMOMED36 (Soto-Navarro et al., 2015) et sont respectivement de Khm = −0.25 109m4/s et
Kht = 30m2/s. Enfin, le pas de temps est une fraction entière de celui de NEMOMED12, et il



































Figure 2.5: Domaine et bathymétrie du modèle AGRIF emboîté dans NEMOMED12.
2.2.2. Les étapes de la configuration d’un zoom AGRIF
L’implémentation d’un zoom AGRIF nécessite la mise en place du domaine AGRIF, des
conditions initiales, aux limites et en surface et des options de simulation.
2.2.2.1 Domaine
On définit tout d’abord les coordonnées et la bathymétrie du modèle AGRIF. Les coordon-
nées sont un découpage des grilles ORCA12 et ORCA36 respectivement pour un facteur de
raffinement de 1 et 3, de telle sorte qu’au zoom 3, chaque point de grille de NEMOMED12
contient 9 points de grille de AGRIF. Les correspondances entre les deux grilles sont données




imin imax jmin jmax 3 3 3
0
où 0 indique le modèle NEMOMED12, 1 indique le modèle AGRIF et la ligne les séparant
indique les indices minimaux et maximaux du domaine AGRIF dans le domaine NEMOMED12
et les facteurs de raffinement spatio-temporels. Il est à noter que le modèle AGRIF est défini
physiquement entre les cellules (imin+2,jmin+2) et (imax+1,jmax+1) du domaine NEMO-
MED12, auxquels il faut ajouter deux cellules ’fantômes’ (non-physiques) à tous les bords du
domaine AGRIF (Fig.2.6). Ainsi, au zoom 1, le domaine AGRIF s’étend de (imin,jmin) à




Figure 2.6: Schéma des correspondances entre domaine NEMOMED12 et AGRIF. Les indices
du fichier AGRIF_FixedGrids.in sont indiqués, ainsi que la position des cellules ’fantôme’ de
AGRIF (jaune) et des cellules physiques de AGRIF (rose).
Les bathymétries des modèles NEMOMED12 et AGRIF sont modifiées par la configuration
AGRIF pour permettre une bonne communication. La bathymétrie AGRIF subit 4 traitements
(Fig.2.7) : elle est extraite d’un fichier de bathymétrie à 1/36◦, ses valeurs dans la ’zone tampon’
sont fixées à celles de NEMOMED12, un lissage horizontal est appliqué, et une connexion
linéaire est assurée à la frontière entre zone tampon et domaine intérieur. Similairement à
NEMOMED12, la bathymétrie AGRIF est une interpolation à 1/36◦ de la base de données
ETOPO (Smith et Sandwell (1997)). Par ailleurs, les 11 points de frontière (2 points de ’cellules
fantômes’ et 9 points de ’zone tampon’) ont une bathymétrie exactement identique à celle de
NEMOMED12 pour assurer un forçage correct du modèle AGRIF. On applique aussi un lissage
horizontal sur le logarithme de la bathymétrie ce qui limite les erreurs sur le gradient de pression
de surface. Enfin, une interpolation linéaire de bathymétrie entre celle à 1/12◦ et celle à 1/36◦
est appliquée aux 9 premiers points intérieurs du domaine AGRIF.
Concernant la bathymétrie NEMOMED12, un traitement spécifique est aussi nécessaire
50
I - Introduction
Figure 2.7: Schéma de l’actualisation de la grille fille au bord Ouest du domaine AGRIF. Les
2×3 cellules ’fantôme’ et les 9× 3 cellules de la zone tampon ont une bathymétrie identique à
NEMOMED12 ; puis sur 9×3 points dont la bathymétrie est une interpolation linéaire entre les
deux grilles, et enfin à l’Est la bathymétrie au 1/36◦ de AGRIF.
dans le domaine AGRIF (Fig.2.8). L’option a minima a été retenue pour la configuration NW-
MED36 : à chaque colonne océanique de AGRIF doit correspondre une colonne océanique dans
NEMOMED12. Ainsi, sur quelques points côtiers (environ 15), une colonne océanique d’une
profondeur arbitraire de 3.5m a été créée dans NEMOMED12 pour assurer la correspondance
avec le domaine AGRIF.
Figure 2.8: Schéma de l’actualisation du masque terre-mère de la grille NEMOMED12. Les
points de terre du masque NEMOMED12 initial (gauche) sont remplacés par des points de mer
(droite) lorsqu’il existe au moins un point de mer dans AGRIF (milieu).
2.2.2.2 Conditions initiales, latérales et en surface
L’état initial et les conditions aux limites doivent être interpolés sur la grille AGRIF. Si ils
sont disponibles à plus haute résolution que NEMOMED12, il est préférable d’interpoler direc-
tement du fichier source vers le domaine AGRIF. Ce n’est pas le cas de notre configuration, on
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a donc simplement ’noyé’ (’drowning’) puis interpolé les champs de forçage de la grille NEMO-
MED12 à la grille AGRIF avec l’outil d’interpolation SOSIE (http ://sosie.sourceforge.net/).
L’étape de ’drowning’ affecte à tout point continental la valeur du point océanique le plus
proche, et l’étape d’interpolation emploie une méthode bilinéaire.
Une exception notable est le flux d’eau aux fleuves et à Dardanelles, qui s’applique au point
le plus proche de l’embouchure aux deux résolutions, et dont le débit par unité de surface (en
m/s) est multiplié par ∼ 9 avec un zoom 3 pour assurer un débit total (en m3/s) identique aux
deux résolutions.
2.2.2.3 Options de simulation
Dans le dossier de simulation, outre les fichiers de domaine, de conditions initiales et aux
limites, doivent figurer un exécutable de NEMO et une namelist spécifiques à AGRIF. L’exé-
cutable est commun aux modèles NEMOMED12 et AGRIF, il doit avoir été compilé avec la
clé de compilation key_agrif indiquée dans le fichier BB_make.ldef. Par ailleurs, le programme
agrif_opa_update.F90 du dossier source d’AGRIF NST_SRC contrôle si les échanges sont for-
cés (#define ONE_WAY) ou couplés (#define TWO_WAY) entre les deux modèles. Certaines
clés de compilation ou certains diagnostics peuvent être incompatibles avec la clé key_agrif, la
compilation demande donc un travail préalable.
Par ailleurs, une namelist spécifique au modèle AGRIF doit être renseignée. Celle-ci est iden-
tique à la namelist de NEMOMED12, hormis les coefficients de diffusion Khm (rn_ahm_0) et
Kht (rn_aht_0), le pas de temps (rn_rdt) et tous les paramètres qui en dépendent. Quatre
paramètres de namelist spécifiques à AGRIF seront lus : la fréquence d’actualisation baro-
cline (nn_cln_update = 3), la valeur spéciale pour la dynamique (ln_spc_dyn = .true.)
et les coefficients de ’couche éponge’ pour les traceurs (rn_sponge_tra = 300.) et la dyna-
mique (rn_sponge_dyn = 300.). Les valeurs retenues pour nn_cln_update, rn_sponge_tra et
rn_sponge_dyn ont fait l’objet de tests détaillés dans la section suivante. On peut noter que
nn_cln_update contrôle la fréquence d’actualisation des traceurs et de la composante barocline
des courants dans le modèle NEMOMED12, tandis que rn_sponge_tra et rn_sponge_dyn
contrôlent l’intensité du lissage des petites échelles dans la ’zone tampon’ pour le modèle
AGRIF.
Un point très important est le traitement spécifique qu’il est nécessaire de réaliser dans le
cas d’une condition aux limites sans glissement ou à glissement libre partiel (shlat>0). Dans
ce cas, d’importantes accumulations d’énergie surviendront aux frontières ouvertes du domaine
AGRIF. Pour pallier à cette incompatibilité, il est nécessaire d’effectuer un traitement particu-
lier qui est détaillé dans la section suivante.
2.2.2.4 Analyse des résultats
A la fin de la simulation, les résultats sont disponibles pour les modèles NEMOMED12
et AGRIF. Dans le cas d’une configuration AGRIF forcée par NEMOMED12, les résultats
sont susceptibles d’être sensiblement différents entre les deux modèles, et il est nécessaire de les
interpoler sur la même grille pour les comparer. Dans le cas d’une configuration AGRIF couplée
à NEMOMED12, les résultats sont quasiment identiques entre les deux modèles dans le domaine
AGRIF, puisque les champs de NEMOMED12 sont actualisés vers ceux de AGRIF à très haute
fréquence : tous les pas de temps pour la composante barotrope et tous les nn_cln_update =
3 pas de temps pour la composante barocline.
Ainsi, dans toute l’étude, on fait deux hypothèses pour simplifier l’analyse des résultats :
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que les échelles résolues par AGRIF sont plus grossières que la résolution de NEMOMED12
(6.1 à 7.1km), ce qui permet d’analyser tous les résultats sur la grille de NEMOMED12 ; et qu’à
résolution de 1/12◦, les champs sont identiques entre les deux modèles dans le cas couplé, ce qui
permet d’analyser uniquement les sorties de NEMOMED12 dans ce cas. Ces deux hypothèses
ont fait l’objet d’une validation sur l’étude de cas de 2012-2013.
2.3. Les tests de configuration AGRIF
Une série de tests ont été réalisés en vue d’optimiser la configuration NWMED36 (voir
Tableau 2.2). En revanche, ils ont été menés à différents niveaux d’avancement de la thèse, ils
n’ont donc pas tous été effectués à partir de la même configuration AGRIF de référence.
2.3.1. Domaine
Plusieurs tests portent sur la taille du domaine AGRIF. L’objectif est de déterminer les
dimensions minimales du domaine AGRIF qui permettent de résoudre correctement le processus
de convection profonde et la circulation du bassin Liguro-Provençal. On notera que ces tests ont
été réalisés avec une condition de glissement libre partiel aux frontières latérales (shlat=1.2)
qui est incompatible avec la configuration AGRIF. La frontière Sud du domaine est riche en
énergie cinétique turbulente en raison du courant Nord-Baléare instable, et on constate dans
ces simulations une accumulation d’énergie au bord du domaine, sur une bande d’environ 0.5◦
d’extension méridienne. Or la zone de convection s’étend jusqu’à 40.5◦N, il est donc préférable
d’éloigner d’au moins 1◦ la frontière Sud. La comparaison des résultats avec une frontière au Sud
à resp. 40.2◦N et 38.8◦N montre que cette dernière localisation permet d’éviter l’accumulation
numérique d’énergie proche de la zone de convection.
2.3.2. Bathymétrie
Les deux options principales existant concernant l’actualisation de la bathymétrie de NE-
MOMED12 ont été comparées. Ce test a aussi été réalisé avec un glissement libre partiel au
frontières (shlat=1.2). Comme indiqué précédemment, dans la configuration NWMED36 on crée
quelques colonnes océaniques d’une profondeur ad hoc de 3.5m pour assurer la correspondance
avec le domaine AGRIF. L’autre option employée avec AGRIF est d’actualiser la bathymé-
trie de NEMOMED12 en chaque point avec le maximum de bathymétrie du domaine AGRIF.
On compare deux simulations NWMED36 identiques à l’exception de la bathymétrie NEMO-
MED12 sur trois mois de simulation. L’évaluation porte sur l’énergie cinétique turbulente, et
elle montre des résultats très similaires en moyenne et en termes de variabilité temporelle. On en
conclut que le choix de la méthode d’actualisation de la bathymétrie impacte peu les résultats,
et la première méthode est donc retenue car elle modifie peu la bathymétrie NEMOMED12
utilisée par ailleurs.
En revanche, il semble que la création de colonnes océaniques d’uniquement 3.5m de profon-
deur soit problématique en termes de réalisme des champs physiques. En particulier, on observe
des SST < 10◦C en hiver sur ces points de côte, ce qui n’est pas réaliste. Ceci est lié à la faible
capacité calorifique de la colonne, qui peut se refroidir de ∼ 5◦C par jour en présence de flux
intenses (∼ 1000W/m2) et en l’absence de rappel en SST. Il serait donc préférable par la suite
d’augmenter la profondeur ad hoc de cette colonne.
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2.3.3. Forçage de AGRIF par NEMOMED12
Le forçage de AGRIF par NEMOMED12 se fait à travers la zone tampon, et de nombreux
paramètres contrôlent ses propriétés.
En premier lieu, le travail de thèse a révélé une incompatibilité entre la configuration AGRIF
et une condition aux limites latérales de non-glissement ou de glissement libre réduit (shlat>0).
Dans ce cas, une large accumulation d’énergie tangentielle à la frontière Sud du domaine se
développe. Elle est visible sur une simulation annuelle sur la période 2012-2013, et elle tend
à s’accentuer sur une simulation historique 1979-2013. Sa signature en surface est une large
anomalie positive du niveau de la mer à la frontière Sud du domaine, qui atteint typiquement
+60cm après 10 ans de simulation, ce qui est totalement non-physique. Par la suite, la simula-
tion océanique développe des instabilités numériques aux frontières si les coefficients de ’zone
tampon’ (rn_sponge_tra et rn_sponge_dyn) valent 2880m2/s.
La solution la plus simple à ce problème est de passer à une condition de glissement libre
(shlat=0). Cette option est envisageable pour l’étude annuelle 2012-2013 puisqu’elle permet
une représentation réaliste de la convection profonde. En revanche, à l’échelle interannuelle, une
accumulation de flottabilité dans le bassin Liguro-Provençal résulte des échanges à Gibraltar qui
sont surestimés à cause de la condition de glissement libre. Elle a pour conséquence d’inhiber
toute convection profonde après environ 15 ans de simulation, ce qui signifie qu’une telle option
n’est pas souhaitable pour étudier la variabilité interannuelle de la convection.
Une autre solution simple est d’imposer deux conditions aux limites latérales différentes
entre NEMOMED12 et AGRIF. Dans NEMOMED12, la condition de glissement libre ré-
duit (shlat=1.2) est maintenue et permet des échanges réalistes aux principaux détroits. Dans
AGRIF, une condition de glissement libre (shlat=0) est imposée. Cette configuration n’a été
testée qu’à zoom 1, et elle impacte fortement la circulation des courants de bords du bassin
Liguro-Provençal, elle a donc été abandonnée. En revanche, aucune étude dédiée n’a été menée
pour évaluer si une circulation réaliste se maintient dans ce cas.
Finalement, une solution complète à cette incompatibilité est de renseigner une carte de
valeurs de shlat dans le modèle AGRIF, qui ont une valeur de glissement libre partiel (shlat=1.2)
aux points de côte, et une valeur de glissement libre (shlat=0) aux frontières ouvertes du
domaine. Cette option nécessite de renseigner un fichier de shlat dans la namelist de AGRIF,
de modifier le programme dommsk.F90 pour qu’il soit lu et de fournir un fichier de valeurs de
shlat dans le dossier de l’expérience. Elle a été implémentée avec succès dans le cas d’étude
2012-2013 et le cas historique 1979-2013, et elle a permis une représentation réaliste de la
convection profonde à ces deux échelles de temps.
Les coefficients de zone tampon, rn_sponge_tra et rn_sponge_dyn, ont eux aussi été testés
dans une configuration de glissement libre partiel (shlat=1.2) incompatible avec AGRIF. Ils ont
révélé dans le cas interannuel qu’une forte valeur de 2880m2/s pour ces coefficients favorise le
développement d’instabilités numériques à la frontière Sud du domaine AGRIF, ce qui n’est pas
le cas avec une valeur de 300m2/s. Les valeurs de 5000m2/s et 10000m2/s ont elles aussi été
testées, et elles ont provoqué des instabilités numériques après quelques pas de temps, confir-
mant que des valeurs élevées de rn_sponge_tra et rn_sponge_dyn ne sont pas souhaitables.
Une valeur de 300m2/s a donc été retenue.
Le programme agrif_opa_interp.F90 effectue un lissage des courants tangentiels à la fron-
tière dans la zone tampon. Cette option a été désactivée et testée dans une configuration au
zoom 1 avec deux modèles NEMOMED12 et AGRIF identiques. Après quelques jours de si-
mulation, les anomalies entre les deux modèles, qui doivent être proches de 0 dans ce cas, sont
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deux fois plus faibles en désactivant cette option. On a donc retenu cette modification dans la
configuration de référence.
Enfin, plusieurs corrections portant sur la ’zone tampon’ ont été apportées sans être testées
individuellement. Elles correspondent à des débuguages intégrés à la version 3.6 de NEMO. Le
couplage de l’énergie cinétique turbulente entre NEMOMED12 et AGRIF a été ajouté en modi-
fiant agrif_opa_interp.F90, agrif_opa_update.F90, agrif_user.F90, agrif_oce.F90, zdftke.F90
et zdfoce.F90. Quelques corrections aux coins du domaine AGRIF et sur la méthode de lissage
des champs physiques ont été ajoutées dans agrif_opa_sponge.F90. L’actualisation du schéma
temporel de NEMO dans AGRIF a été corrigée dans agrif_opa_update.F90.
2.3.4. Forçage de NEMOMED12 par AGRIF
Le forçage de NEMOMED12 par AGRIF se fait par actualisation des champs pronostics
dans le domaine AGRIF, par une montée d’échelle (’upscaling’) de la grille AGRIF à la grille
NEMOMED12. Il se fait tous les pas de temps pour la composante barotrope, et tous les
nn_cln_update pas de temps pour leur composante barocline, qui est tridimensionnelle et donc
plus coûteuse en calcul. La fréquence d’actualisation barocline (nn_cln_update) du modèle
NEMOMED12 a été testée aux valeurs 1, 3 et 10, avec une valeur de shlat=1.2. Les résultats
sont très proches dans les trois cas. Cela signifie qu’une actualisation barocline tous les 10 pas
de temps est suffisante pour rappeler le modèle NEMOMED12 vers les champs AGRIF dans le
cas où NWMED36 est couplé. On peut aussi noter qu’une valeur de nn_cln_update=120 a été
testée, soit une actualisation de NEMOMED12 par AGRIF tous les jours de simulation, mais
la simulation a été interrompue en raison d’une démultiplication du temps de calcul. Ceci est
lié au ralentissement du solveur elliptique dans le cas où l’actualisation barocline est trop peu
fréquente. On a retenu dans la configuration de référence la valeur de nn_cln_update=3.
2.3.5. Zoom 1 et pas de temps
Une série de tests ont été réalisés au zoom 1 avec des configurations identiques entre NEMO-
MED12 et AGRIF. Ce cas est plus simple à interpréter puisqu’en théorie, les résultats devraient
être strictement identiques avec AGRIF ou sans AGRIF. On a quantifié les différences entre
cette configuration et NEMOMED12 seul, ce qui nous a permis de valider les options numé-
riques de la configuration AGRIF de référence. En revanche, on a observé qu’une diminution
d’un facteur 2 du pas de temps est nécessaire pour faire tourner le zoom 1 d’AGRIF. Ceci peut
être lié à la phase de spin-up du modèle, puisque les simulations démarrent du repos, mais
d’autres tests seraient nécessaires pour en investiguer les causes.
2.4. Les simulations numériques étudiées
Au cours de cette thèse, une série de simulations numériques ont été réalisées pour répondre
aux questions scientifiques, elles sont décrites en Annexe B. La configuration de la simulation
numérique NWMED36 de référence est par ailleurs détaillée en Annexe A.
On s’intéresse dans le Chapitre 4 à évaluer la convection simulée par la configuration NE-
MOMED12 de référence sur le cas d’étude 2012-2013, à identifier les processus clés à l’oeuvre
et à quantifier l’impact de la variabilité intrinsèque de l’océan dans la convection océanique
profonde. Pour répondre à cette question, on utilise une simulation d’ensemble NEMOMED12
de 10 membres dont l’état initial de grande échelle est issu de la réanalyse SYMPHONIE et




Domaine Maintenir la frontière à plus de 0.5◦ du phénomène à étudier
Bathymétrie NEMOMED12 Les deux méthodes d”update’ donnent des résultats similaires
nn_sponge_tra et dyn
Développement d’instabilités numériques pour des valeurs élevées
Valeur de 300 préférable dans cette configuration
Courants tangentiels Préférable de désactiver cette option dans agrif_opa_interp.F90
shlat
Seul le glissement libre (shlat=0) fonctionne par défaut
shlat=0 (AGRIF) et shlat=1.2 (NEMOMED12) modifie la circulation
Nécessité d’un fichier 2D pour shlat > 0 dans AGRIF
nn_cln_update Résultats très peu impactés par sa valeur dans la gamme 1-10
Zoom 1 Nécessité de diviser le pas de temps par 2
TABLEAU 2.2: Tableau récapitulatif des principaux tests AGRIF réalisés au cours de la thèse.
Chapitre 4, et elle est décrite en Annexe B (simulations NM12A-41n à NM12A-50n).
Dans le Chapitre 5, on cherche à quantifier l’impact de la méso-échelle océanique sur la
convection océanique profonde moyenne et sa varia bilité intrinsèque sur le cas d’étude de la
période 2012-2013, avec l’usage de l’outil AGRIF. On réalise une seconde simulation d’ensemble
couplant cette fois-ci NEMOMED12 à AGRIF au zoom 3 en Méditerranée Nord-occidentale,
de nommée NWMED36 dans la suite du manuscrit. Cette nouvelle simulation d’ensemble est
évaluée dans le Chapitre 5, et elle est décrite en Annexe B (simulations NM12A-41 à NM12A-
50).
Dans le Chapitre 6, on s’intéresse en mode forcé sur la période historique 1979-2013 à
l’impact de la variabilité intrinsèque et de la dynamique de méso-échelle de l’océan sur la
convection. On répond à la première question en réalisant une simulation d’ensemble de 5
membres NEMOMED12 à configuration identique mais dont l’état initial a été perturbé. Il
s’agit des simulations NM12I-3, NM12I-3-80, NM12I-3-81, NM12I-3-82, NM12I-3-83 listées en
Annexe B. On répond ensuite à la seconde question en réalisant deux simulations avec AGRIF
au zoom 3 forcé ou couplé à NEMOMED12, nommées resp. NWMED36 et NWMED36-1w.
Il s’agit des simulations NM12AI8-1w (AGRIF forcé) et NM12AI8 (AGRIF couplé) listées en
Annexe B.
Enfin, on liste en Annexe B une série de tests numériques à vocation scientifique effectués
au cours de la thèse, dont certains sont analysés en Annexe C.
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Dans un premier temps, cette thèse a porté sur l’exploitation des nombreuses observations
recueillies au cours de l’année 2012-2013 dans le cadre des programmes MOOSE-GE (Mediter-
ranean Ocean Observing System for the Environment, http ://www.moose-network.fr, Testor
et al. (2012, 2013b)), HyMeX (Hydrological Cycle of the Mediterranean Experiment) et MER-
MeX (Marine Ecosystems Response in the Mediterranean Experiment). L’objectif de cette
étude, qui a donné lieu a un article publié dans JGR-Oceans, est d’estimer le taux de convec-
tion profonde en suivant l’évolution du volume d’eaux denses dans le bassin Liguro-Provençal.
Ces estimations fournissent un outil d’évaluation du phénomène pour les modèles numériques.
Résumé de l’article
Comme mentionné en introduction, le phénomène de convection profonde est difficile à
documenter pour plusieurs raisons : il est localisé et intermittent, il a généralement lieu dans
des conditions de vent et houle forts et il nécessite d’échantillonner l’océan abyssal par des
mesures in situ très précises en température et salinité. En mer Méditerranée, la plupart des
études instrumentales portant sur la convection profonde ont caractérisé le phénomène et les
processus associés sans estimer son intensité. Les études ayant estimé à partir d’observations
le taux annuel de convection profonde en Méditerranée Nord-occidentale obtiennent une large
amplitude de valeurs, allant de 0.3 à 1.56Sv. Ceci peut s’expliquer par la diversité des méthodes
utilisées, par la large variabilité interannuelle du phénomène ou par l’incertitude des estimations.
Or la convection profonde est un moteur de la circulation thermohaline, qui a un rôle important
dans le climat.
L’année 2012-2013 est marquée par un épisode convectif qui a été documenté de manière
exceptionnelle. L’objectif de cette étude est donc d’estimer à partir des observations l’évolution
du volume d’eaux profondes avec l’aide d’une simulation de système d’observation (OSSE).
Pour cela, dans la section 2 de l’article on simule le système d’observations MOOSE-GE
qui a permis d’échantilloner le bassin avec l’aide d’une simulation de référence. On a retenu la
simulation SYMPHONIE qui est validée par Estournel et al. (2016b) et qui est ’eddy-resolving’
pour la méso-échelle et la subméso-échelle avec une résolution horizontale de 1km. On considère
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le champ complet d’épaisseur d’eaux denses comme une réalité virtuelle, puis on simule le
système d’observations en réalisant des observations virtuelles, puis en reconstruisant le champ
d’épaisseurs d’eaux denses, et enfin en l’intégrant dans l’espace pour obtenir un volume d’eaux
denses. La différence entre le volume reconstruit et le volume de la réalité virtuelle permet
d’estimer l’erreur associée au système d’observations. Deux types d’erreurs sont estimés dans
cette étude : celle associée à l’échantillonage spatio-temporel du bassin et l’erreur de précision
et de stabilité des instruments de mesure.
La section 3 de l’article présente les résultats de l’OSSE. Les différentes sources d’erreur
sont ajoutées successivement pour estimer leur contribution à l’erreur totale du système d’ob-
servations MOOSE-GE. L’erreur d’échantillonage spatio-temporel est faible, et l’intervalle de
confiance à 95% a une amplitude inférieure à 10% du volume d’eaux denses estimé. Elle est
maximale en hiver lorsque l’épaisseur d’eaux denses est la plus variable dans l’espace et dans
le temps. Cela confirme la capacité du réseau MOOSE-GE à mesurer précisément le volume
d’eaux denses et son évolution sur la période 2012-2013. En revanche, l’erreur totale, qui inclut
aussi l’erreur instrumentale, atteint 20 à 25% du volume estimé. Elle est dominée par l’erreur
de stabilité instrumentale, ce qui révèle l’importance de calibrer les mesures CTD pour esti-
mer le volume d’eaux denses. Une relation analytique est par ailleurs proposée entre l’erreur
d’échantillonage spatial et la densité d’observations, et on trouve une erreur inférieure à 10% si
au moins 50 observations sont effectuées dans le bassin. Par conséquent, le réseau MOOSE-GE
est correctement dimensionné pour ce diagnostic scientifique.
La section 4 présente les résultats obtenus à partir des observations lors de 4 campagnes
océanographiques, réalisées entre l’été 2012 et l’été 2013. Le volume d’eaux denses présente un
fort cycle saisonnier avec un maximum au printemps 2013 qui succède à l’épisode convectif de
Février-Mars 2013. Les variations d’eaux denses ont lieu principalement à l’Ouest de 6.5◦E,
qui est la zone de convection profonde et d’export des nouvelles eaux denses formées. En
diagnostiquant les eaux de densité σ0 > 29.11kg/m3, on trouve que le volume d’eaux denses est
relativement stable entre l’été 2012 (13.3± 0.6 1013m3) et l’hiver 2013 (13.7± 1.3 1013m3), puis
il augmente largement au printemps 2013 (17.7±0.9 1013m3) et enfin il décroît rapidement pour
atteindre 15.1± 0.6 1013m3 en été 2013. Le taux de convection hauturier est estimé entre l’été
2012 et le printemps 2013 et il atteint 1.4±0.3Sv. L’estimation est limitée au domaine hauturier
et à ces deux périodes pour des raisons de couverture spatio-temporelle des observations. Le
taux équivalent sur tout le bassin et pendant la période de convection est estimé à 2.3±0.5Sv .
Cette estimation fournit le taux de convection le plus élevé qui ait été observé en Méditerranée
Nord-occidentale, ce qui suggère que l’épisode convectif de l’hiver 2013 était exceptionnel. Le
taux de restratification est estimé pour la première fois dans le bassin et il atteint entre le
printemps et l’été 2013 −0.8± 0.4Sv.
Estimation du volume d’eau dense et de son évolution en sur
la période 2012-2013 en mer Méditerranée : Simulation d’un
Système d’observations (article)
Estimating dense water volume and its evolution for the year 2012-2013 in the North-western Mediterranean
Sea : an Observing System Simulation Experiment approach. R. Waldman, S. Somot, M. Herrmann, P. Testor,
C. Estournel, F. Sevault, L. Prieur, L. Mortier, L. Coppola, V. Taillandier, P. Conan and D. Dausse, J. Geophys.
Res. Oceans (2016), 121, doi :10.1002/2016JC011694.
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2012–2013 in the Northwestern Mediterranean Sea: An
observing system simulation experiment approach
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Abstract The Northwestern Mediterranean (NWMed) Sea includes one of the best observed ocean deep
convection sites in the World. An observing system simulation experiment (OSSE) is developed to provide a
methodology for estimating observing network errors. It is applied to quantify dense water volumes in the
NWMed during 2012–2013 with their observation error from MOOSE network. Results from the OSSE show
low spatiotemporal sampling errors, which confirms MOOSE network ability to measure dense waters. How-
ever, results are highly sensitive to instrumental stability. The dense water volume is then estimated in
observations from four ship cruises between summers 2012 and 2013. A large seasonal cycle is found, maxi-
mal in spring 2013 and dominated by the area west of 6.58E. The dense water volume (r0 > 29:11 kg=m
3) is
stable between summer 2012 (13:360:6 3 1013 m3) and winter 2013 (13:761:3 3 1013 m3). It increases
dramatically in spring 2013 (17:760:9 3 1013 m3) due to an intense convective event, and it finally
decreases rapidly in summer 2013 (15:160:6 3 1013 m3) due to restratification and spreading. We estimate
an open-sea dense water formation (DWF) rate of 1:460:3 Sv between summer 2012 and spring 2013 over
the studied area, extrapolated to 2:360:5 Sv over the whole NWMed Sea and for the optimal timing. This is
to our knowledge the highest measured DWF rate, suggesting winter 2013 was exceptionally convective.
The observed restratification rate between spring and summer 2013 is20:860:4 Sv. This study provides
robust quantifications of deep convection during an exceptional event that will allow to evaluate numerical
simulations.
1. Introduction
1.1. Climatological and Biogeochemical Importance of Deep Convection
The Northwestern Mediterranean (NWMed) Sea is a key region of dense water formation (DWF) in the World
ocean [Marshall and Schott, 1999]. The rate of formation of deep waters and in particular western Mediterra-
nean deep water (WMDW), the main deep water mass in the NWMed, constrains many biogeochemical and
thermodynamical processes: nutrient renewal in upper layers and biological activity [Herrmann et al., 2013;
Auger et al., 2014; Tamburini et al., 2013], carbon and heat storage rate [Santinelli et al., 2013; Winton et al.,
2013; Rugenstein et al., 2013], and therefore climate.
Ocean deep convection also plays a key role in activating the thermohaline circulation, both at regional and
global scales. In the Mediterranean Sea [Crepon et al., 1989] showed analytically that a thermodynamical
forcing comparable to that of the convective region induces an intensifying geostrophic flow around the
convective region. Herrmann et al. [2009] showed from a modeling study that the winter sea surface height
(SSH) minimum at the convective region, associated with a cyclonic gyre current, is highly correlated to
deep convection intensity. As for deep currents, Schroeder et al. [2008a] show the spreading of an [O2]
anomaly in the Algerian basin on the year following the exceptional 2004–2005 convective winter,
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suggesting a rapid basin-scale spreading of newly formed deep waters. Canals et al. [2007] show the link
between dense water cascading in the NWMed and high-suspended sediment concentration near the sea-
bed. Finally, Naranjo et al. [2014] suggest from a modeling study that the interannual variability of Mediter-
ranean outflow water at the strait of Gibraltar is related to the magnitude of deep convection at the Gulf of
Lions.
Therefore, estimating quantitatively ocean deep convection and deep water mass transformations is a
major challenge for observation networks devoted to the study of physical processes and biogeochemical
cycles and also for ocean modeling.
1.2. Deep Convection Estimates in the NWMed Sea
Ocean deep convection occurs in the NWMed Sea when the ocean stratification becomes null under the
effect of intense surface buoyancy (mostly heat) fluxes [Mertens and Schott, 1998]. It involves the vertical
mixing of the ocean column by small plumes that contribute to ventilate the deep ocean, rapidly altering
its physical and biogeochemical properties which otherwise evolve very slowly [Marshall and Schott, 1999].
This process can be quantified by estimating the total volume implied in deep convection or equivalently, a
yearly deep convection rate can be deduced by dividing the convected volume by the number of seconds
in 1 year [Castellari et al., 2000]. This deep convection rate is an equivalent annual volume flux. Several
approaches have been employed to estimate deep convection, which all rely on a specific property of the
dense water formed. Table 1 summarizes the main DWF rate estimates in the NWMed from observations
and numerical simulations.
Estimates of the mixed patch volume are based on the computation of a convective mixed layer depth
(MLD) with either hydrological [D’Ortenzio et al., 2005] or dynamical [Somot et al., 2006] criteria. Then, all
convective mixed layer volumes are integrated. From observations during winter 1991–1992, Marshall and
Schott [1999] gave an order estimate of 0.3 Sv (with 1 Sv5 106 m3/s), and several numerical simulations
found a range of 0.01–1.62 Sv for periods between 1961 and 2007 [Beranger et al., 2010; Herrmann et al.,
2009, 2010].
Several deep convection estimates rely on surface ocean properties which are well-observed by satellite.
DWF leads to a vertical mixing of ChlA that is otherwise located near the surface, which decreases its con-
centration at the surface. Durrieu de Madron et al. [2013] provided from observations an estimate of DWF
rate of 1.1 Sv for winter 2012 from surface ½ChlA retrieval from satellite and assuming a constant MLD in the
mixed patch. In addition, intense DWF is usually associated with a cyclonic gyre intensification and
Table 1. DWF Rate Estimates in the Northwestern Mediterranean Basin in Sv (1 Sv5106m3=s) From Observations and Numerical
Simulationsa
Period Estimates From Observations
Climatological mean 1.56 Sv Bethoux [1980], salinity budgets
1 Sv Tziperman and Speer [1994], surf. diapycnal mixing (29 kg/m3)
1991–1992 1.22 Sv Rhein [1995], box biogeochemical model inversion
0.3 Sv Marshall and Schott [1999], mixed patch estimate
2004–2006 average 1.2 Sv Schroeder et al. [2008b], quantitative (h, S) diagram
2011–2012 1.1 Sv Durrieu de Madron et al. [2013], satellite ocean color data
2012–2013 1.46 0.3 Sv or 2.36 0.5 Sv (this study), diapycnal mixing (29.11 kg/m3)
2013 (restrat.) 20.86 0.4 Sv (this study), diapycnal mixing (29.11 kg/m3)
Estimates From Numerical Simulations
1958–2001 1.08 Sv average L’Heveder et al. [2013a], diapycnal mixing in the ML
1958–1968 0.2–4 Sv Naranjo et al. [2014], diapycnal mixing (29.1 kg/m3)
1960–1980 0.93 Sv Somot et al. [2006], diapycnal mixing (28.91 kg/m3)
1961–2006 0.07–1.62 Sv Herrmann et al. [2010], mixed patch estimate
1979–2013 0.28 Sv average Somot et al. [2016], diapycnal mixing (29.10 kg/m3)
1980–1988 0.2–1.6 Sv Castellari et al. [2000], diapycnal mixing in the ML
1986–1987 1.3 or 1.8 Sv Herrmann et al. [2008a], diapycnal mixing (29.1 kg/m3)
1987–2007 0.9 Sv average Pinardi et al. [2013], diapycnal mixing in the ML
1988–2003 1.3 or 0.01–0.18 Sv Beranger et al. [2010], mixed patch estimate
1999–2007 0–1.28 Sv Herrmann et al. [2009], mixed patch estimate
2004–2006 1.73 Sv average Beuvier et al. [2012], diapycnal mixing (29.1 kg/m3)
2012–2013 1.6 Sv Estournel et al. [2016], diapycnal mixing (29.11 kg/m3)
aThe period and methodology of computation is given in all cases. Note that estimates originally given in m3 were converted into Sv
by dividing by the number of seconds in 1 year, for comparison purposes.
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therefore a negative sea level anomaly (SLA) in the convective region. Herrmann et al. (Long term interan-
nual monitoring of open-ocean deep convection using altimetry and ocean color multi-sensors satellite
data: Case study of the northwestern mediterranean sea, Journal of Geophysical Research: Oceans, submitted
manuscript) deduced from a physical-biogeochemical model a relation between DWF and ½ChlA-SLA anom-
alies and estimated a winter 2013 DWF rate between 1.5 and 2 Sv.
The evolution of the dense water hydrology can also be used to quantify the rate of dense water transfor-
mation by deep convection. Several studies are based on dense water salinity [Bethoux, 1980] or heat
[Walin, 1982] budgets and others quantify transformations in the (h, S) coordinates [Walin, 1982; Schroeder
et al., 2008b; Groeskamp et al., 2014a,2014b]. Bethoux [1980] estimated the Western Mediterranean basin
salinity budgets and deduced that the WMDW was formed by the mixing of 27% of surface water at a rate
of 0.43 Sv and 73% of intermediate waters at a rate of 1.13 Sv, making up a total DWF rate of 1.56 Sv.
Schroeder et al. [2008b] estimated an average annual DWF rate between 2004 and 2006 of 1.2 Sv from
observed quantitative (h, S) diagrams.
Other studies quantify density variations, also called diapycnal mixing, either at the surface [Tziperman and
Speer, 1994], within the mixed layer [Lascaratos, 1993; Castellari et al., 2000; Pinardi et al., 2013] or at all
depths [Somot et al., 2006; Herrmann et al., 2008a; Beuvier et al., 2012; Naranjo et al., 2014; Estournel et al.,
2016]. Tziperman and Speer [1994] used climatological surface buoyancy fluxes and densities to deduce
from the surface diapycnal mixing an upper bound of climatological DWF of 1 Sv in the NWMed Sea. Several
modeling studies quantified diapycnal mixing in the mixed layer and found in periods between 1980 and
2007 average DWF rates between 0.2 and 1.6 Sv [Castellari et al., 2000; Pinardi et al., 2013], and others inte-
grated diapycnal mixing at all depths and found in periods between 1958 and 2013 rates between 0.2 and
4 Sv [Somot et al., 2006; Herrmann et al., 2008a; Beuvier et al., 2012; L’Heveder et al., 2013a; Naranjo et al.,
2014; Estournel et al., 2016, Somot et al., 2016].
Note finally the possibility to quantify deep convection with specific ocean properties such as chlorofluoro-
methane and tritium concentrations [Rhein, 1995] found 1.22 Sv for winter 1991–1992), pO2 anomaly at
depth or a cold h anomaly at intermediate depth as proxies of ventilated deep waters or intermediate
waters that have been eroded by DWF.
The differences in results are not only due to the different methodologies and the large interannual variabil-
ity of this phenomenon, both in observations [Mertens and Schott, 1998] and state-of-the-art models [Somot
et al., 2006; Herrmann et al., 2010; L’Heveder et al., 2013a], but also to the large uncertainty in observed DWF
estimates and in the representation of DWF in models.
1.3. An Extensive Observation of the 2012–2013 Convective Year Over the NWMed
This study takes advantage of the exceptional measurement year of 2012–2013 in the NWMed Sea. Thanks
to the MERMeX (Marine Ecosystems Response in the Mediterranean Experiment) [Testor, 2013; Conan, 2013]
and HyMeX (Hydrological Cycle of the Mediterranean Experiment) programs, measurements have been car-
ried out to study the impacts of DWF on the Mediterranean pelagic ecosystems Experiment (DeWex) in
addition to those carried out on a long term basis in the framework of the Mediterranean Ocean Observing
System for the Environment (MOOSE, http://www.moose-network.fr) [Testor et al., 2012, 2013]. In the frame-
work of this long-term observatory, a large-scale observation cruise has been performed during summer
2012 and 2013. It will therefore be referred to in this study as the MOOSE network. In addition, during the
DeWEx experiment, two cruises (DeWEx-1 and DeWEx-2) [Testor, 2013; Conan, 2013] using MOOSE network
took place in winter and spring 2013. Those four cruises, referred as S12, W13, SP13, and S13, respectively,
hereafter (standing for Summer 2012, Winter 2013, Spring 2013, and Summer 2013), give an estimate of the
NWMed Sea dense water volume.
1.4. Oceanic OSSEs to Evaluate and Optimize Observing Systems
Several oceanic OSSEs have been employed to optimize existing or potential observing systems. L’Heveder
et al. [2013b] and Alvarez and Mourre [2014] focus on glider networks. The former estimate the optimal glid-
er density to capture mesoscale variability, and the latter quantify the added value of glider coordination
for the forecast of ocean temperature. Hackert et al. [1998] and Ballabrera-Poy et al. [2007] optimize mooring
networks in order to minimize the error in the assimilated SSH and sea surface temperature (SST) fields.
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Finally, Mourre et al. [2006] assess the potential performance of future satellite altimetry and tide gauge
measurements to resolve high-frequency barotropic dynamics.
1.5. Aim of the Study
The aim of this study is to assess the accuracy of deep water volume estimates from MOOSE network via an
OSSE and to quantify dense water volumes, DWF and restratification rates from observations in the period
2012–2013 including these error estimates. The OSSE therefore aims at quantifying comprehensively the
observing system error, in contrast with previous oceanic OSSEs which aimed at optimizing it.
Section 2 describes OSSE methodology as well as the data and models used; section 3 presents the OSSE
results; section 4 applies the results to estimate observed dense water variations in 2012–2013; section 5
discusses the methodology and potential applications of the OSSE; finally, section 6 summarizes the main
results.
2. Methods, Models, and Data
The aim of this OSSE is to quantify the accuracy of dense water volume estimates by estimating MOOSE
observing system errors. For that purpose, a numerical simulation is used as a virtual reality, virtual observa-
tions are carried out, the virtual observations are interpolated and finally the volume reconstruction error is
quantified.
2.1. Creation of a Virtual Reality
This study uses as a virtual reality the free surface, generalized sigma vertical coordinate model SYMPHONIE,
described by Marsaleix et al. [2009, 2012]. The model domain covers the entire convection area, with a 1 km
horizontal resolution and a variable 40 level vertical resolution making of it an eddy-resolving ocean model.
This model has previously been used in the Mediterranean to simulate convection in the open sea
[Herrmann et al., 2008a; Herrmann and Somot, 2008] as well as coastal DWF [Ulses et al., 2008; Estournel et al.,
2005; Herrmann et al., 2008b]. More recently, this model has been used to simulate the 2012–2013 convec-
tive year [Estournel et al., 2016]. The run used in this study is described by Estournel et al. [2016] who show a
realistic initial state with regard to MOOSE large-scale observations and also a realistic simulation of ocean
deep convection.
The dense water volume is deduced by integrating dense water thickness over space. Therefore, the virtual
reality field is the bidimensional map of dense water thickness from SYMPHONIE. It is defined as the thick-
ness of water which potential density (zref50 db) exceeds 29.11 kg/m
3, which corresponds to maximal dia-
pycnal mixing during the convective event in both observations (see section 4) and SYMPHONIE [Estournel
et al., 2016]. A similar analysis is also done on density thresholds 29.08, 29.09, and 29.10 kg/m3. Note that
previous observational [Tziperman and Speer, 1994] and modeling [Castellari et al., 2000; Herrmann et al.,
2008a; Beuvier et al., 2012; Naranjo et al., 2014; Estournel et al., 2016] studies used density levels from 28.91
to 29.11 kg/m3 which corresponded to the respective levels of maximum diapycnal mixing.
Four periods are considered here which correspond to the ship cruises deployed over the NWMed: S12,
W13, SP13, and S13. The central dates are resp. 1 August 2012, 12 February 2013, 13 April 2013, and 24
June 2013. For each period, we quantify MOOSE actual and theoretical networks’ accuracy (see Figure 1, for
the network maps), the former being used to evaluate the theoretical observing system and the latter to
quantify uncertainties in observations. MOOSE actual networks include 68 (S13) to 82 (SP13) casts, whereas
the theoretical network comprises 102 casts.
The analysis domain is a reduced NWMed region which covers most of the convective area: between [2.58E;
98E] and [408N; 448N], with a bathymetry H > 2000m. Its volume is 3.28 3 1014 m3. Figure 2 shows the
annual dense water thickness variation range map for the period 1 August 2012 to 31 July 2013. Most areas
with a thickness variation range exceeding 1500 m are included in the subdomain. They correspond to
areas of DWF or where newly formed WMDW is advected. Therefore, despite large values along the north-
western shelf and southeast of Menorca, most dense water variations are captured by the domain and it
allows for a compromise between the coverage of the DWF region and the availability of observations.
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2.2. Computation of Virtual Observations
We deal with all sources of error successively in order to quantify both their individual and cumulative
impact on the total observing system error. First, space sampling error is assessed by generating 400 ran-
dom networks of the same size as MOOSE network but with observation locations picked at random from a
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Figure 1. CTD casts locations for (a) MOOSE theoretical network and MOOSE actual networks during (b) S12, (c) W13, (d) SP13, and (e) S13 cruises. The black contour displays the analysis
domain. The bathymetry is displayed in background of all figures.
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uniform distribution over the analysis domain. This ensemble size ensures a convergence of the error esti-
mates (not shown). Virtual observations are picked at the central date of each period from the virtual reality
field.
Second, the time coverage error is added by picking a random date for each virtual observation from all
previously generated networks, from a uniform time distribution within each cruise period of 2–3 weeks.
Third, a Gaussian instrumental error is added to each virtual observation of the spatiotemporal network
ensemble to account for the sensor accuracy. Finally, a systematic error, of Gaussian distribution among the
network ensemble but constant for each network, is applied to account for instrumental stability. Whereas
the instrumental accuracy is variable for each virtual observation, the instrumental stability is constant with-
in a given network but variable between all networks. Both instrumental sources of error are based on W13
and SP13 cruises technical report [Taillandier, 2014], which estimates an instrumental accuracy of standard
deviation (STD) 0.001 kg/m3 and an instrumental stability of the order 0.001 kg/m3. Errors on density meas-
urements are converted into dense water thickness errors by estimating from all cruise data the average
vertical density gradient at each isopycnal depth. The observed density gradient at the levels 29.08, 29.09,
29.10, and 29.11 kg/m3 are 0.001 kg/m3, respectively, every 5, 13, 50, and 125 m. The density error of
0.001 kg/m3 is thus converted to a dense water thickness error of STD resp. 5, 13, 50, and 125 m for the den-
sity levels 29.08, 29.09, 29.10, and 29.11 kg/m3, which is assumed to be Gaussian for both the instrumental
accuracy and stability errors. Therefore, for the isopycnal 29.11 kg/m3, the instrumental accuracy error is
picked randomly for each virtual observation from a Gaussian distribution of STD5 125 m, and the instru-
mental stability error is picked randomly for each network, but constant within each network, from a Gauss-
ian distribution of STD5 125 m.
2.3. Kriging of Virtual Observations
For each network, the dense water thickness is integrated over space on the analysis domain in order to
deduce a dense water volume reconstruction. We perform a kriging of the virtual observations in order to
reconstruct on the model grid the full bidimensional dense water thickness field. See Appendix A for a
detailed description of the kriging method. This OSSE therefore does not include any assimilation proce-
dure, contrary to Mourre et al. [2006], Hackert et al. [1998], Ballabrera-Poy et al. [2007], L’Heveder et al.
[2013b], and Alvarez and Mourre [2014]: indeed, the scientific aim is to provide a volume estimate indepen-
dent from numerical models which can be later used for model evaluation purposes, and therefore to avoid
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Figure 2. Map of simulated annual dense water thickness variation range (m), between 2 August 2012 and 31 July 2013. The black contour
displays the analysis domain.
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The interpolated field differs from the
virtual reality even at virtual observa-
tions due to the fact that the kriging
method retrieves the large-scale
structures. Indeed, MOOSE network is
not designed to sample mesoscale
and smaller-scale structures which
are of typical scale 15–50 km in the
NWMed basin as its effective resolu-
tion is  50 km. Figure 3 displays the
scatterplot of all reconstructed dense
water thicknesses at observation
locations with respect to virtual reali-
ty dense water thickness in SYMPHO-
NIE for W13 period and MOOSE
theoretical network. The linear fit
shows an average absolute error of
jj5147m with a slope of 0.85. This
means that the kriging method over-
estimates low values and underesti-
mates high values, consistently with the large-scale reconstruction method which smoothes extreme
values.
2.4. Assessment of the Reconstruction Error
Each random network provides a dense water volume reconstruction. The distribution of reconstruction
error with respect to virtual reality gives access to an estimate of the 95% confidence interval in the volume
estimate from observations, which will later be applied to actual observations. The root mean squared error
(RMSE) deduced from the network ensemble is assumed to represent the STD of a Gaussian error variable.
Therefore, the 95% confidence interval is given by61:96RMSE.
This framework provides four successive confidence intervals on volume estimates: a space error61:96RMSEs,
a spatiotemporal error 61:96RMSEst , a spatiotemporal and instrumental accuracy error 61:96RMSEsti1, and
finally a spatiotemporal and full instrumental error61:96RMSEsti2. The latter gives access to a global observing
system error, whereas each one provides the successive contributions of each source of error.
In addition, for the space sampling ensemble, the space accuracy of the reconstructed dense water thick-
ness map is addressed by computing its correlation r with the virtual reality field.
3. Results From Models
3.1. Modeled 2012–2013 Dense Water Thickness
Figure 4 shows the map of the simulated dense water thickness virtual reality, its reconstruction from MOOSE
theoretical network and from MOOSE actual network during (a–c) S12, (d–f) W13, (g–i) SP13, and (j–l).
The model S12 field (Figure 4a) shows values between 1000 and 1400 m in the open-sea domain, with some
mesoscale structures of higher or lower thickness most likely related to mesoscale eddies. Indeed, mesoscale
eddies perturb the isopycnal levels by lifting (cyclonic) or lowering (anticyclonic) them. Only the eddies that
extend vertically down to the 29.11 kg/m3 isopycnal level, that is about 1000 m depth will have an impact on
it. As a consequence, SCVs carrying lighter Levantine Intermediate Water (LIW) to the center of the NWMed
domain do not impact the dense water thickness during S12 as the LIW extends approximately from 300 to
800 m depth [Bosse et al., 2015]. The mesoscale structures observed in this period are related exclusively to
the exchanges between the denser WMDW formed off the Gulf of Lions and lighter WMDW around them
[Demirov and Pinardi, 2007]. Note that some unphysical patterns related to the initialization procedure might
be visible for this period, as the S12 cruise is used to initialize SYMPHONIE and it therefore falls within the
model spin-up phase. At the domain eastern and northern boundaries, the dense water thickness declines as
a consequence of the incoming of lighter WMDW coming from the Algerian basin.































Figure 3. Scatterplot of reconstructed dense water thickness values at observa-
tion location as a function of dense water thickness actual value, in SYMPHONIE,
for MOOSE theoretical network and the W13 ship cruise. The linear fit and correla-
tion r are also given.
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The W13 field (Figure 4d) shows a large increase off the Gulf of Lions, with thicknesses exceeding 2000 m
that identify a mixed patch of newly formed dense waters extending over the whole water column. This
patch tends to detach into a series of small-scale structures (20230 km size) that are mesoscale and sub-
mesoscale eddies; on the other hand, eddies with lower dense water thickness enter the mixed patch [see
(a) S12 - virtual reality (b) MOOSE theoretical (c) MOOSE actual
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(d) W13 - virtual reality (e) MOOSE theoretical (f) MOOSE actual
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(g) SP13 - virtual reality (h) MOOSE theoretical (i) MOOSE actual
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(j) S13 - virtual reality (k) MOOSE theoretical (l) MOOSE actual
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Figure 4. (a) Dense water thickness (m) virtual reality (SYMPHONIE) for S12 period; (b and c) Reconstructed field from MOOSE theoretical and actual networks (circles are the dense water
thickness virtual observations from the network). Resp. (d–f), (g–i), and (j–l): same for W13, SP13, and S13 periods.
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Herrmann et al., 2008a; Estournel et al., 2016]. They are both formed by baroclinic instability of the gyre rim
current and contribute to restratification [Madec et al., 1991; Marshall and Schott, 1999]. The advection of
lighter waters into the mixed patch area involves the first 1000 m of the water column as the dense water
thickness is about 1000 m lower in those waters: therefore, the three main water masses of the NWMed are
involved in this restratification process: the Atlantic Waters (AW) down to 300 m, the LIW from 300 to 800 m
and the old WMDW below 800 m depth. In the other parts of the domain, the average dense water thick-
ness decreases due to restratification between S12 and W13. Therefore, spatial gradients of dense water
thickness are intensified both by convection in the mixed patch and restratification outside. This in turns
activates dense water circulation [Herrmann et al., 2008a] by increasing the horizontal pressure gradient at
depth.
The SP13 field (Figure 4g) shows several mesoscale structures of dense water thickness anomaly across the
interior basin: the mesoscale eddies formed following the convective event are long-lived [Testor and
Gascard, 2006], however they progressively mix up with the surrounding environment, and the dense water
thickness field tends to homogenize. At the larger scale, a west-east dense water thickness gradient is form-
ing between the newly formed dense water pole in the west and the old and lighter dense water in the
east. It was already visible in previous observing [Schroeder et al., 2008a] and modeling [Beuvier et al., 2012]
studies.
Finally, the S13 field (Figure 4j) is similar to S12: the small-scale variability has decreased as compared to
SP13, although some mesoscale structures are still visible. The west-east basin-scale gradient is still visible
but it is progressively replaced by the pattern of minimum dense water thickness at the eastern and north-
ern boundaries already visible in S12 period.
Now looking at the reconstructed field from MOOSE theoretical network in Figures 4b, 4e, 4h, and 4k for
illustration purpose, one notes a series of differences with the virtual reality. As large autocorrelation scales
are used (see Appendix A, for more details), the kriging is not capable of reconstructing small-scale features
as mesoscale eddies or strong gradients at the domain boundaries, which is consistent with a low-
resolution observing network. Instead small-scale features are smoothed over large regions. However, the
main large-scale features are visible: minimum values in the eastern and northern boundaries in S12 and
S13 periods, a large-scale mixed patch of diameter  70 km during W13 and an east-west basin-scale gradi-
ent visible in SP13 and to a lesser extent in S13. The performance of the reconstructed field will be
described below.
3.2. Space Sampling Error
We now consider the ensemble of 400 random space networks of same size as MOOSE theoretical network
to quantify the observing error related to space sampling. Table 2 shows for MOOSE theoretical and actual
networks and all ship cruises, the virtual reality dense water volume, the space 95% confidence interval
(expressed in percent of the virtual reality volume) given by 1.96 RMSEs as well as the average space correla-
tion of this ensemble r, the spatiotemporal confidence interval 1.96 RMSEst, the spatiotemporal and instru-
mental accuracy confidence interval 1.96 RMSEsti1 and finally the total observing system confidence interval
1.96 RMSEsti2. The simulated dense water volume increases successively between S12 and W13 and between
Table 2. Dense Water Volume From Virtual Reality V, Space Confidence Interval 1.96 RMSEs and Correlation r, Spatiotemporal Confi-
dence Interval 1.96 RMSEst, Spatiotemporal and Instrumental Accuracy Confidence Interval 1:96 RMSEsti1 , and Total Observing System
Confidence Interval 1:96RMSEsti2 , for all Cruise Periods and for Both MOOSE Theoretical and Actual Networks
a
Theoretical Network Actual Networks
S12 W13 SP13 S13 S12 W13 SP13 S13
V (1013 m3) 11.9 13.1 14.9 14.1 11.9 13.1 14.9 14.1
1.96 RMSEs (%) 4.1 6.7 4.4 3.0 4.6 8.3 4.8 4.1
r 0.69 0.75 0.73 0.73 0.65 0.71 0.71 0.68
1.96 RMSEst (%) 4.1 8.6 4.0 3.0 4.6 9.5 5.0 3.8
1.96 RMSEsti1 (%) 4.8 8.8 4.4 3.8 5.5 10.0 5.7 4.9
1.96 RMSEsti2 (%) 26.3 25.0 23.2 22.1 24.7 24.9 22.0 24.8
aThe confidence interval is given at the 95% probability level, in percent of the virtual reality volume.
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W13 and SP13 in SYMPHONIE, which confirms that DWF occurred both before and after W13 cruise in the
simulation. It then decreases between SP13 and S13 as a result of restratification.
Now looking at the error and space correlation deduced from MOOSE theoretical network space ensemble,
the confidence interval is between 3.0% and 6.7%. This relatively low error illustrates that MOOSE theoreti-
cal network density of observations is sufficient to estimate dense water volume in 2012–2013 with high
confidence. It also suggests that the volume estimate is little sensitive to the spatial distribution of observa-
tions as the networks were constructed randomly. However, W13 period shows the highest error, which
provides evidence that a higher observation density is necessary in this period. This is consistent with the
space patterns of the dense water thickness in W13 (Figure 4d) with strong gradients between the mixed
patch and the rest of the domain. However, despite a high accuracy in estimating the integrated volume,
the space correlation of the reconstructed dense water thickness with the virtual reality is relatively low,
between 0.69 and 0.75. This is due to the kriging method which only reconstructs the large-scale: despite
large errors in the small-scale structures, the large-scale, and therefore the integral volume, are accurately
reconstructed. The period with the lowest correlation is S12 and has more small-scale structures, whereas
the period with the highest correlation is W13 and has more large-scale structures (see Appendix A, for
more details).
As a conclusion, MOOSE theoretical network has a satisfactory observation density and space sampling is
not crucial given the number of observations: it is fit to reconstruct the NWMed Sea dense water volumes.
However, small-scale features are not captured by this network which leads to larger error in the bidimen-
sional reconstruction of the dense water thickness.
3.3. Spatiotemporal Sampling Error
We now turn to the confidence interval deduced from the spatiotemporal sampling ensemble shown in
Table 2. The 95% confidence interval 1.96 RMSEst is comprised between 3.0% and 8.6%, which is relatively
low. Only in W13 period, it is higher than the space-only confidence interval. This means that in most cases,
the time sampling error does not add to the space sampling error. In SP13 period, it has even decreased as
compared to the space-only error: this might be related to a lower space dispersion in average during the
SP13 period as compared to the central date. However, W13 shows a clear error increase that can be attrib-
uted to the time variability of dense water volumes during W13.
As a consequence, the time sampling error only adds marginally to the space sampling error, and the total
sampling error of MOOSE theoretical network is low. This means that the ship cruises are rapid enough to
measure accurately dense water volumes.
3.4. Sampling and Instrumental Accuracy Error
We now consider the confidence interval deduced from the sampling and instrumental accuracy ensemble
shown in Table 2. The 95% confidence interval 1.96 RMSEsti1 is comprised between 3.8% and 8.8%, which
remains relatively low. In all cases, adding instrumental accuracy error has only marginally increased the
total error, between 0.2% and 0.7%. However, for a given virtual dense water thickness observation, a
Gaussian perturbation of STD5 125 m has been applied, which is more than a 10% perturbation in most of
the analysis domain. The low impact in the reconstructed volume error can be explained by an average
error compensation over each virtual network as this perturbation is null in average.
As a consequence, the observing system instrumental accuracy is largely sufficient to estimate accurately
dense water volumes.
3.5. Full Sampling and Instrumental Error
We finally consider the total observing system error, once the instrumental stability error has been added to
the previous ones, shown in Table 2. The 95% confidence interval 1.96 RMSEsti2 is comprised between
22.1% and 26.3%, which is larger by a factor 2.8–5.8 than the previous error estimate. As a conclusion, the
instrumental stability error largely dominates the total observing system error. This is due to the fact that
the stability error uplifts or lowers the isopycnal depth at the basin-scale. In addition, the low potential den-
sity vertical gradient at depth leads to potential large errors in the isopycnal level depth.
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Note that the observations used in this
study have been thoroughly post-
treated and intercalibrated in order to
ensure instrumental error tends to be
null. Both error estimates including
instrumental error are therefore an
upper bound of the expected actual
instrumental error.
3.6. How Does the Network Size
Impact Space Error?
In this section, we try to characterize
the evolution of space error with the
network size. For that purpose, for the
W13 period, the same space error esti-
mate is done with 400 member
ensembles of networks of size varying
from 20 to 2000 observations. The
ensemble 95% confidence interval
1:96 RMSEs is given as a function of the
network size in Figure 5 in a logarith-
mic scale, including also MOOSE actual
W13 network (72 casts) and theoretical (102 casts) network sizes. The error is indeed a strictly decreasing
function of network size, following remarkably well a power law of parameter a520:62 (r> 0.99). MOOSE
actual and theoretical networks, represented with red dots in Figure 5, fit closely the logarithmic regression.
The 95% confidence interval ranges from 19% for a 20 point network to 1% for a 2000 point network. This
means that any doubling of network size will lead to an error decrease by 35%.
As a consequence, even with a 20 point network, the space confidence interval would remain lower than
the total confidence interval of MOOSE theoretical network, which is dominated by the instrumental stabili-
ty error. In addition, a 50 point network would be sufficient to obtain a space confidence interval lower
than 10%. This confirms that MOOSE network density is largely sufficient to estimate accurately dense water
volumes. Potential observing systems can be dimensioned using an accuracy threshold from this relation.
4. Observed 2012–2013 Dense Water Volume Evolution
Using the methodological framework described above, the dense water volume evolution is quantified
together with its confidence interval from observations in the 2012–2013 period.
4.1. Evolution of the Dense Water Thickness Over the Basin
We first focus on the spatial structure of dense water evolution in the 2012–2013 period. Figure 6 displays
the observed dense water thickness computed at the 29.11 kg/m3 level and its bidimensional reconstruc-
tion for all cruise periods. The dense water evolution between S12 and SP13 and between SP13 and S13 is
also displayed. During S12 cruise, the observed dense water thickness shows a maximum value in the
southwest of the basin and minimal values both in the Ligurian Sea and north of the basin. Both patterns
resemble those of SYMPHONIE simulation and they might be associated with the exiting of a previous
WMDW to the southwest of the basin [Bethoux et al., 2002; Beuvier et al., 2012], balanced by an incoming of
old and lighter WMDW from the Algerian basin and the Ligurian Sea through a cyclonic deep boundary cur-
rent [Demirov and Pinardi, 2007].
The pattern of dense water thickness is very different during W13 period, with two compensating trends.
On the one hand, dense water increases sharply in the mixed patch, associated with the formation of new
WMDW. There is no clear dense water increase in the Ligurian Sea, suggesting that ocean convection was
not deep and dense enough to reach the 29.11 kg/m3 density level in this basin. On the other hand, all



























Figure 5. Space sampling 95% confidence interval (in % of virtual reality) as a
function of the network size (from 20 to 2000 observations per network) for W13
period; red dots represent, respectively, MOOSE actual size for W13 cruise (72
points) and theoretical size (102 points). The line represents the logarithmic fit, its
formula and correlation are given.
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suggesting a continued restratification. As a result, it is not clear that between S12 and W13, DWF domi-
nates over restratification.
On the contrary, the observed dense water thickness during SP13 is in average higher over almost all the
domain than during S12 and W13 periods. This period closely follows the end of the DWF event and a large
increase of dense water volume is visible west of 6.58E. This newly formed dense water was produced either
locally in the mixed patch area, or it was advected from it to the southwest of the basin, a pattern that was
already visible in SYMPHONIE (Figure 4g) during SP13 and in observations during S12 period. Thick columns
   2oE    3oE    4oE    5oE    6oE    7oE    8oE    9oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 
  44oN 
S12
   2oE    3oE    4oE    5oE    6oE    7oE    8oE    9oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 
  44oN 
W13
   2oE    3oE    4oE    5oE    6oE    7oE    8oE    9oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 
  44oN 
SP13
   2oE    3oE    4oE    5oE    6oE    7oE    8oE    9oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 


















   2oE    3oE    4oE    5oE    6oE    7oE    8oE    9oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 
  44oN 
S12 to SP13
   2oE    3oE    4oE    5oE    6oE    7oE    8oE    9oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 













Figure 6. (top and middle plots) Dense water thickness map (m) reconstructed from observations (dots) at the level 29.11 kg/m3 and for
each period. (bottom plots) Dense water thickness variation map (m) reconstructed from observations between S12 and SP13, and
between SP13 and S13.
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of convective waters (H> 2500 m) have already reached the south of the analysis domain and are likely to
be advected to the Algerian basin [Beuvier et al., 2012; Demirov and Pinardi, 2007]. In the eastern half of the
domain, the 29.11 kg/m3 isopycnal level has been lifted and as a consequence the dense water thickness is
also increased, although less than in the west. This might result from both advection and mixing of newly
formed WMDW [Bethoux et al., 2002]. The period between S12 and SP13 thus seems to be the most ade-
quate to estimate DWF. Indeed, during W13, most of the dense waters are not formed yet and the observ-
ing system error is higher.
Finally, during S13, the observed dense water thickness resembles highly that of the S12 period, although it
is slightly higher in average. The dense water thickness has dramatically decreased west of 6.58E as com-
pared to SP13, and high values (H> 2000 m) are only present in the southwest of the domain. The dense
water thickness is lowest in the east and north of the domain, however it remains almost constant in those
regions between SP13 and S13. As a consequence, the dense water decrease between SP13 and S13 can be
used to estimate a restratification rate in that period.
The map of dense water thickness evolution between S12 and SP13 confirms a large volume increase, most-
ly from the western half of the basin. The average thickening for this area is higher than 1000 m. This area is
generally south and west of the mixed patch area which could be identified from W13 period, suggesting
that most of the export of new WMDW is oriented southwestward, in agreement with previous observing
[Schroeder et al., 2008a] and modeling [Demirov and Pinardi, 2007; Beuvier et al., 2012] results. Once again,
between SP13 and S13 periods, most of the dense water evolution occurs west of 6.58E, with an average
dense water shallowing slightly lower than 1000 m. This suggests that a large fraction of the dense water
formed in the winter 2013 is in late June either destroyed by internal mixing or advected southwestward
outside of the NWMed basin.
4.2. Dense Water Volume Estimates
The volume of waters denser than 29.11 kg/m3 is estimated from observed CTD casts with the reconstruc-
tion method presented in section 2, and the 95% confidence interval is deduced from the same OSSE
applied on the actual MOOSE networks. The dense water thickness reconstruction from the actual networks
(Figures 4c, 4f, 4i, and 4l) is very similar to that with the theoretical network, even if the reconstruction is
degraded due to the fewer observations. Table 2 provides the 95% confidence interval related to the four
sources of observation error as well as the space ensemble average correlation with virtual reality. Space
error given by 1.96 RMSEs is only little increased with respect to the theoretical network, with low values
comprised between 4.1% and 8.3% and with a space correlation slightly decreased to 0.69 in average. Spa-
tiotemporal error given by 1.96 RMSEst also increases little, between 3.8% and 9.5%. The same is true for the
spatiotemporal and instrumental accuracy error given by 1.96 RMSEsti1 with values between 4.9% and
10.0%. Finally, the total error given by 1.96 RMSEsti2 remains highly dominated by the instrumental stability
error and therefore it is comparable between MOOSE theoretical and actual networks.
As a consequence, for the observed volume estimate, two confidence intervals are displayed: a sampling
confidence interval given by 1.96 RMSEst which is below 10% in all cases, and a total confidence interval
dominated by the instrumental stability error and comprised between 22.0% and 24.9%. Indeed, the obser-
vations used in this study have been thoroughly intercalibrated and therefore the latter confidence interval
is likely to overestimate the actual observation error. In addition, a high instrumental error would imply a
homogeneous uplift or lowering of the dense water thickness over the whole domain, which is not what is
observed from Figure 6. This gives further confidence in a low instrumental error and an observing system
error well approximated by the sampling error only.
Table 3 compiles the observed dense water volume estimates with their 95% confidence interval, for densi-
ties between 29.08 and 29.11 kg/m3, and only the volume estimates for the 29.11 kg/m3 level since such
densities are not represented in SYMPHONIE simulation. The volume of waters denser than 29.11 kg/m3
shows that the period between S12 and W13 was associated with a slight increase in the estimated dense
water volume, from 13.3 to 13.7 3 1013 m3. However, this volume increase of 0.4 3 1013 m3 is not signifi-
cant which certainly reflects a compensation between restratification and start of deep convection as sug-
gested by Visbeck et al. [1996]. Moreover, the DWF process was still active after the W13 period and this
explains why the SP13 cruise shows significantly higher volumes of dense water, reaching 17.7 3 1013 m3
(p> 0.95, assuming both volume estimates are independent). Finally, dense water volume decreases
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significantly (p> 0.95) between SP13 and S13 periods and it reaches 15.13 1013 m3 as a result of the restra-
tification phase. Note that the S13 dense water volume is higher than during S12. It can be related to the
very intense 2012–2013 DWF event that induces a densification of the whole basin that does not fade away
on the seasonal scale. To a lesser extent, it could also be related to the earlier date of the S13 cruise (24
June) with respect to S12 cruise (1 August). Note however that none of these volume evolutions is signifi-
cant when including the instrumental error: this illustrates the sensitivity of results to instrumental stability,
although it can be reasonably assumed that instrumental stability was low in the observations considered
here.
In this study, the 2012–2013 DWF rate is estimated from the volume evolution between S12 and SP13
cruises to avoid the transient effect and larger error of the volume estimate during W13 cruise, and the
restratification rate is estimated between SP13 and S13 periods. Assuming both volume estimates are inde-
pendent, the squared errors computed in the OSSE can be added in order to deduce a volume variation
error for both periods. The DWF and restratification rates and their relative errors are shown in Table 4 for
density levels 29.08–29.11 kg/m3, and only the transformation rates are given for the level 29.12 kg/m3. For
the level 29.11 kg/m3, the relative errors on the volume variation are higher than on the actual volume,
reaching 24% for the DWF rate and 42% for the restratification rate, as compared to less than 10% for the
actual volume. This is due partly to the absolute error increase and mostly to the lower values of volume
variations as compared to the actual volumes. The DWF rate is estimated at 4.5 3 1013 m3, largely signifi-
cant when assuming a null instrumental error. It can be converted into an equivalent annual flux of
1:460:3 Sv, which is in the upper end among previous DWF rate estimates in the NWMed (see Table 1, for a
comparison). The restratification rate is estimated at 22:6 3 1013m3 or equivalently 20:860:3 Sv, which is
also largely significant assuming a low instrumental error. This is, to our knowledge, the first restratification
rate estimate from observations in the NWMed basin.
Finally, the same computations for other density levels confirm that the diapycnal mixing rate is maximum for
waters denser than 29.11 kg/m3 during both periods. This means that in the 2012–2013 period, the 29.11 kg/m3
level captures best the deep ocean ventilation. The DWF rates are resp. of 0:660:3; 0:760:3; 0:960:4, and 0.2
Sv for density levels of 29.08, 29.09,
29.10, and 29.12 kg/m3. The restratifi-
cation rates are resp. of 20:160:3;
20:160:3; 20:360:4, and 20.5 Sv
for the same levels. We note that the
instrumental error decreases sharply
when density decreases, which is
due to the increase of the vertical
density gradient when density
decreases.
Computing DWF rate in the
reduced analysis domain and
between S12 and SP13 is not
equivalent as computing the actual
DWF rate over the whole NWMed
domain and between the
Table 3. Observed Dense Water Volume Estimates (1013 m3) for All Ship Cruises and Density Levels Between 29.08 and 29.11 kg/m3
With Its 95% Confidence Intervala
r0 (kg/m
3) S12 1 August 2012 79 CTDs W13 12 February 2013 72 CTDs SP13 13 April 2013 82 CTDs S13 24 June 2013 68 CTDs
29.08 28.36 0.7 (60.7) 30.06 1.0 (61.0) 30.36 0.7 (60.7) 30.16 0.8 (60.8)
29.09 27.56 0.7 (60.8) 29.16 1.1 (61.2) 29.66 0.7 (60.7) 29.46 0.8 (60.9)
29.10 25.36 0.7 (61.4) 26.36 1.4 (62.0) 28.16 0.8 (61.7) 27.36 0.9 (61.9)
29.11 13.36 0.6 (63.3) 13.76 1.3 (63.4) 17.76 0.9 (63.9) 15.16 0.6 (63.8)
29.12 2.0 0.7 2.5 1.0
aThe first confidence interval includes only spatiotemporal sampling errors and corresponds to 1:96 RMSEst , whereas the second (in
brackets) includes also instrumental errors and corresponds to 1:96 RMSEsti2 . At the level 29.12 kg/m
3, only the volume estimates are
provided as this density class is not simulated by SYMPHONIE.
Table 4. Observed DWF and Restratification Rates for Density Levels Between 29.08
and 29.11 kg/m3 With Its 95% Confidence Intervala
r0 (kg/m
3) DWF Rate (S12–SP13) Restratification Rate (SP13 to S13)
29.08 2.06 1.0 (61.0) 3 1013 m3 20.26 1.0 (61.0) 3 1013 m3
0.66 0.3 (60.3) Sv 20.16 0.3 (60.3) Sv
29.09 2.16 1.0 (61.1) 3 1013 m3 20.36 1.0 (61.1) 3 1013 m3
0.76 0.3 (60.3) Sv 20.16 0.3 (60.4) Sv
29.10 2.86 1.1 (62.2) 3 1013 m3 20.86 1.2 (62.4) 3 1013 m3
0.96 0.4 (60.7) Sv 20.36 0.4 (60.7) Sv
29.11 4.56 1.1 (65.1) 3 1013 m3 22.66 1.1 (65.3) 3 1013 m3
1.46 0.3 (61.6) Sv 20.86 0.3 (61.7) Sv
29.12 0.5 3 1013 m3 21.5 3 1013 m3
0.2 Sv 20.5 Sv
aThe first confidence interval includes only spatiotemporal sampling errors and
corresponds to 1:96 RMSEst , whereas the second includes also instrumental errors
and corresponds to 1:96 RMSEsti2 . At the level 29.12 kg/m
3, only the volume esti-
mates are provided as this density class is not simulated by SYMPHONIE.
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beginning and the end of the DWF event. SYMPHONIE simulation is used to extrapolate the results over
the whole NWMed domain and between the dates of annual minimum and maximum dense water vol-
ume. In SYMPHONIE, the DWF rate is higher by 63% when computing it over the whole domain and
between the dates of minimum and maximum dense water volume, due to 1/3 to the reduced analysis
domain and to 2/3 to the observation dates. This factor applied to observations gives a total DWF esti-
mate of 7:361:83 1013m3 or equivalently 2:360:5 Sv. This is the largest DWF rate observed in the
NWMed basin, which suggests the 2012–2013 DWF event was exceptional. This also suggests that the
optimal cruise dates to measure the winter 2013 DWF rate from the dense water volume evolution would
have been mid-January, before the beginning of DWF (long after S12 cruise), and late-March, after its end
(close to SP13 cruise).
4.3. Dense Water Evolution as a Function of Density
Dense water volume transformations result from surface formation by atmospheric fluxes, diapycnal mixing,
and lateral advection through the boundaries of the NWMed domain [Somot et al., 2006]. A volume integra-
tion for different density levels allows to identify which water masses are formed and disappear during the
different phases of the 2012–2013 convective event.
Figure 7 shows the diapycnal mixing rate as a function of density, that is the volume formation of
denser waters, from S12 to SP13, SP13 to S13 and for the whole S12 to S13 period. Its derivative with
respect to density allows to identify which density classes are formed and disappear. A positive (resp.
negative) derivative indicates that more water exits (resp. enters) than enters (resp. exits) a density
class and as a result, the density class is reduced (resp. formed) at a rate given by the rate of entrance
minus the rate of exiting in this water class [see Somot et al., 2006, for more details on the
methodology].
The DWF rate between S12 and SP13 (blue curve) is indeed maximal at the 29.11 kg/m3 threshold and is
null for waters denser than 29.125 kg/m3. This means that the new dense waters have mainly a density
between 29.11 and 29.125 kg/m3 and form at an annual rate of 1.4 Sv. 3/4 of the new dense waters have a
density between 29.115 and 29.12 kg/m3. By volume conservation, this dense water results from the
destruction of lighter waters. The DWF rate curve reveals that half of it has a density comprised between
29.08 and 29.11 kg/m3, whereas the second half is lighter than 29.08 kg/m3 by conservation (not shown in
the figure). This corresponds, respectively, to half of LIW and old WMDW, and half of AW being transformed
into new WMDW waters at a rate of  0:7 Sv each.
The restratification rate between SP13 and S13 shows a partly symmetric picture of water class transforma-
tion: whereas waters lighter than 29.11 kg/m3 are formed at a rate of 0.8 Sv, the same amount of denser
waters disappears. More specifically,
90% of the water formed has a density
of 29:09 < r0 < 29:11 kg=m
3, which is
characteristic of lighter WMDW, and all
the waters that disappear have a den-
sity of 29:11 < r0 < 29:125 kg=m
3: the
restratification phase seems to con-
sume the densest waters and to
produce mostly lighter WMDW.
Finally, the volume variations in the
S12–S13 period are associated with an
annual volume formation of 0.9 Sv for
waters having a density of 29:1 <
r0 < 29:12 kg=m
3, a water destruction
at a rate of 0.3 Sv at the highest densi-
ty (r0 > 29:12) and a water destruc-
tion at a rate of 0.6 Sv, mostly at
densities lower than 29.07 kg/m3.
Therefore, there seems to be an annual
dense water accumulation in the basin,































Figure 7. Blue dots: DWF rate (Sv) estimated between S12 and SP13 cruises as a
function of density. Red dots: same for the restratification rate estimate between
SP13 and S13 cruises. Black dots: sum of DWF and restratification rates given by
the dense water variation rate between S12 and S13 cruises.
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due at 2/3 to the transformation of LIW
and AW into dense waters, and at 1/3
to the disappearance of the densest
waters. The first transformation sug-
gests an annual trend of dense waters
due to the large 2012–2013 DWF event.
However, part of this annual difference
might also be related to the delay
between S12 cruise on 1 August and
S13 on 24 June. This hypothesis is
weakened by the fact that the restratifi-
cation rate given by SYMPHONIE simu-
lation from 24 June 2013 to 1 August
2013 is only20:15Sv, which is far lower
than the annual volume transformation
of 0.6 Sv shown in Figure 7.
The destruction of the densest water
class in this period is more challenging
to interpret: a former study [Durrieu de
Madron et al., 2013] has revealed that
the 2011–2012 convective event in the
NWMed was marked with a large frac-
tion of DWF by cascading, forming a
denser layer at the bottom of the
water column, with a cold and fresh signature. Such water masses might have disappeared over the year
due to less intense cascading in the 2012–2013 winter, interior mixing or advection outside of the domain.
4.4. Model Validation at the 29.11 kg/m3 Density Threshold
The dense water volume has been estimated in observations with a confidence interval accounting for sam-
pling and instrumental error. The simulation used in this study can now be evaluated a posteriori in terms
of its capacity to reproduce dense water volume variations in 2012–2013. Figure 8 represents the daily var-
iations of dense water volume in SYMPHONIE simulation at the 29.11 kg/m3 level, as well as the 95% confi-
dence interval from observation including the sampling and total error. In addition, observed volumes are
given from observations in the levels 29.08, 29.09, 29.10, and 29.11 kg/m3.
SYMPHONIE observed S12 volume is in relative agreement with observations, although it is slightly underesti-
mated. In the W13 period, there is a good agreement between observations and SYMPHONIE simulation. In the
simulation, the volume reaches its minimum in late January, just before the violent mixing phase of the deep
convection, and it its maximum in mid-March. The volume in the SP13 period is underestimated in SYMPHONIE
simulation, which leads to an underestimate of the DWF rate by this simulation. The difference is significant
only when excluding the instrumental error, however as argued before a low instrumental error is expected
from the observations used in this study. Finally, the S13 dense water volume has a low negative bias in SYM-
PHONIE simulations, resulting from a partial compensation between too low DWF and restratification rates.
As a consequence, SYMPHONIE simulation has no significant bias (p< 0.95) when including all observation
errors, but it has a significant (p> 0.95) negative bias in all but W13 periods when excluding instrumental
error. However, the bias is lower than 10% in S12 and S13. The dense water volume is therefore well cap-
tured in most periods by this simulation and this supports our error estimates.
5. Discussions
5.1. Hypotheses of the OSSE
Each step of the OSSE implies some hypotheses. The main hypotheses are related to the selection of the virtu-
al reality, to the random network ensemble construction and to the dense water reconstruction method. The
numerical simulation used as a virtual reality is assumed to be accurate enough for results to be transposable




















Volume above σ0 threshold (kg/m
3)
Figure 8. Error bars: estimated dense water volume and their 95% confidence
interval in observations for all cruises and for (red) 29.08 kg/m3, (green) 29.09
kg/m3, (blue) 29.10 kg/m3, and (black) 29.11 kg/m3 density thresholds. The small
error bar includes only spatiotemporal sampling errors and corresponds to
1:96 RMSEst ; the large one includes also instrumental errors and corresponds to
1:96 RMSEsti2 . Pink dots correspond to the dense water volume estimate at the
29.12 kg/m3 level. The black curve displays the simulated daily time series of
dense water volume at 29.11 kg/m3 in SYMPHONIE.
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in observations. Modeled dense water volumes from SYMPHONIE simulation have been evaluated a posteriori
with regard to observations in section 4 and they show low biases in all but SP13 period, which validates their
use for this OSSE. Moreover, the same OSSE has been performed on an eddy-permitting (7 km resolution)
ocean simulation with a similar initial state as SYMPHONIE and results (not shown) were very similar. This sug-
gests that results are little sensitive to the model horizontal resolution in the 1–7 km resolution range.
The network ensemble reconstruction assumes that a random selection of measurement dates and locations
from a uniform distribution gives the spatiotemporal error related to MOOSE network. However, MOOSE net-
work is designed with both scientific and practical constraints and the dates and locations are not picked at
random. An alternative option would have been to fix MOOSE network location and to use a dense water
thickness field from different years, however the simulation was done only in the period 2012–2013. In addi-
tion, the space correlation of MOOSE network reconstruction with the virtual reality is comparable to the aver-
age space correlation of the random networks, which suggests that their performance in capturing the dense
water volume is similar. As for the time sampling, it is a reasonable hypothesis that MOOSE network time dis-
tribution of sampling is homogeneous over the period, as the CTD casts are done at a regular frequency.
Finally, the kriging method used to
reconstruct the field implies a series of
hypotheses. The choice of using no
model guess to fill the field far from
any observation leads to high errors at
such locations. In this study, the dense
water volume estimates are con-
structed as independent to model
fields as possible, for model validation
purposes. In addition, state-of-the-art
ocean reanalyses in the Mediterranean
Sea show high discrepancies in deep
water hydrology (e.g., Pinardi et al.,
2013; Hamon et al., 2016]. This makes
their use as backgrounds for challeng-
ing for deep waters and they were not
considered in this study. The space
correlation scales selected in the krig-
ing method also impact results, how-
ever they vary for each virtual network
depending on the reconstructed corre-
logram (see Appendix A), therefore
their associated error is implicitly
accounted for in the random network
ensemble.
5.2. Applying the OSSE to Other
Variables
The same OSSE can be applied to oth-
er bidimensional physical variables
sampled by MOOSE network. The spe-
cific results will however be variable-
dependant.
In particular, the same methodology
could be applied to estimate DWF rate
from other physical or biogeochemical
diagnostics. Note however a few draw-
backs of alternative DWF rate esti-
mates, which justify our approach






















































Figure 9. (a) Correlogram of simulated dense water thickness for each cruise and
average (black line). The dashed line gives the least square fit for the mean corre-
logram with its formula. (b) Same as Figure 9a deduced from the subsampled field
by MOOSE theoretical network.
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based on diapycnal mixing. Estimating the DWF rate by integrating a mixed patch volume from in situ
measurements imposes the deployment of large-scale observations during the DWF event, which is inter-
mittent in time, localized and is mostly characterized by strong winds and waves at surface, complicating
work at sea from a research vessel. On the contrary, as diapycnal mixing is integral in time, it does not
require high-frequency measurements. In addition, the diagnostic of DWF from tracers that interact with
biology, such as O2 or ChlA is highly dependent on biological activity and implies strong hypotheses. Finally,
satellite measurements such as altimetry provide high-frequency and high-resolution surface measure-
ments, however their relation with DWF rate is not trivial Herrmann et al., [2009].
The DWF estimate presented here is integrated in time, based on a physical diagnostic independent from
biology and monitors the basin over all depths. This is why we strongly recommend the approach based on
diapycnal mixing presented in this study to quantify DWF rate from observations.
6. Conclusions
An observing system simulation experiment (OSSE) has been proposed to estimate the dense water volume
using the MOOSE network over the Northwestern Mediterranean (NWMed) Sea in the period 2012–2013
and its associated observation error. A yearly eddy-resolving simulation (SYMPHONIE, 1 km resolution) ini-
tialized in summer 2012 is used to estimate the spatiotemporal sampling and instrumental error of the
observing network MOOSE carried out during four ship cruises in summer 2012, winter 2013, spring 2013,
and summer 2013. Results show a low sampling error, with a 95% confidence level below 10% in all cases. It
is maximum during winter when dense water thickness is most variable in space and time. This confirms
the ability of MOOSE network to measure accurately the NWMed Sea dense water volume and its evolution
in the period 2012–2013. On the other hand, the total sampling and instrumental error is comprised
between 20% and 25% and it is dominated by the instrumental stability error, which reveals the importance
of thoroughly calibrating CTD measurements in order to compute dense water volumes. An analytical rela-
tion between the space sampling error and the observation density is proposed, which reveals that space
error falls below 10% when at least 50 observations are done and therefore that MOOSE network sampling
is largely sufficient.
Open-sea dense water volumes are then estimated from observations. Results show that the dense water vol-
umes have a strong seasonal cycle with a maximum during the spring 2013 cruise, and that dense water varia-
tions are dominated by transformations west of 6.58E. Using the isopycnal r0529:11 kg=m
3 level, the dense
water volume is relatively stable between summer 2012 (13:360:631013 m3) and winter 2013
(13:761:331013m3), it increases dramatically in spring 2013 to 17:760:931013m3 and then it decreases rap-
idly to reach 15:160:631013m3 in summer 2013. The open-sea DWF rate is estimated between summer 2012
and spring 2013 and it reaches 1:460:3 Sv, which is equivalent to 2:360:5 Sv over the whole NWMed basin
and during the deep convection period. This estimate is the highest ever observed DWF rate in the NWMed
Sea, which suggests that 2012–2013 was an exceptional convective year. An analysis as a function of density
reveals that half of the dense water is formed from the transformation of LIW and former dense water, and half
from subsurface Atlantic waters. The open-sea restratification rate is estimated for the first time in the NWMed
basin and it reaches between spring and summer 2013 20:860:4 Sv. It results mostly from the advection and
mixing of deep waters whose average density decreases.
Appendix A: The Kriging Method
An assymetric kriging method is applied for the field reconstruction. For each model grid point, an assymet-
ric Gaussian weight computed is given to the 10 closest observations (due to computational costs). In addi-
tion, no model guess is used in order to keep the volume estimates as independent from models as
possible, so that they can be used for model validation purposes.
For each network and each period, a space correlogram is computed in order to fit a double Gaussian
weight function for the field analysis. The correlation of all pairs of points within distance bins between 0
and 200 km is computed and shown in Figure 9 for SYMPHONIE simulation. The result is a spatial covariance
function. A function is then fitted to the autocorrelation curve, which is the sum of two Gaussians involving
two different spatial scales, with a least square method and ensuring a 100% autocorrelation at null
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distance. The choice of two spatial scales ensures a high fit to the autocorrelation function (r> 0.95), which
is not the case with only one scale (not shown). Figure 9a shows the autocorrelation function and Gaussian
fit for SYMPHONIE simulation for the four cruise periods and their mean deduced from the virtual reality.
The autocorrelation function is little sensitive to the period considered, with only SP13 cruise that has
higher autocorrelation ranges on large scales. The mean autocorrelation function is fitted with two Gaussian
functions of, respectively, 25 and 115 km ranges and almost same weight, with high accuracy.
The same autocorrelation and Gaussian fit with the undersampled field at MOOSE theoretical network shows
different results (Figure 9b). The autocorrelation function is noisy due to the limited number of points used to
construct it. In addition, the Gaussian fit gives mostly one dominant scale of 75 km in this case, which is an
intermediate value between the two scales obtained with the virtual reality. This result shows that although a
two-scale Gaussian fit seems adapted for the autocorrelation function, the network induces errors in their esti-
mation and therefore in the kriging method. This source of error is part of the error related to space sampling
and it is taken into account implicitly in this study. The double Gaussian weight function is hereafter deduced
from virtual networks and not from the virtual reality to mimic actual estimates from the data only.
In addition, in a geostrophic approximation, water columns are expected to move as Taylor columns with a con-
stant ratio f/H, with f the planetary vorticity and H bathymetry. Therefore, asymmetry across f/H contours is
accounted for [see Bohme and Send, 2005, for a similar f/H asymmetry in kriging]. The relative distance to each
observation is thus the product of the absolute distance between the points and the ratio of the f/H values at
these points. For instance, an observation at 15 km distance and with a f/H twice as high (or twice lower) will be




















X1 and X2 are two locations, dðX1; X2Þ is their absolute distance, p1 and p2 are the two Gaussian ranges
deduced from each correlogram, A is the amplitude for the first range, f/H the ratio of the Coriolis parameter
over bathymetry and R the f/H ratio between X1 and X2.
The analysis is done on a regular 1/108 grid in order to reduce computational costs. Due to the large auto-
correlation scales (p1525 km and p25115 km), one expects little sensitivity of results to interpolation grid
size dx as long as dx < p. For W13 ship cruise, a sensitivity of the OSSE on the analysis grid has been done
which shows that results are little affected by the interpolation method (not shown here).
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3.7. Analyse complémentaire
A la suite de cet article, on présente ici deux études complémentaires menées à partir de
l’OSSE. L’une compare les résultats obtenus avec le modèle SYMPHONIE à ceux du modèle
NEMOMED12, et l’autre s’intéresse à la capacité du réseau MOOSE-GE à suivre la variabilité
interannuelle du volume d’eaux denses sur la période 1980-2012.
3.7.1. Comparaison des résultats de SYMPHONIE avec NEMOMED12
La simulation SYMPHONIE a fourni une réalité virtuelle de référence pour l’OSSE. On a
par ailleurs utilisé NEMOMED12 dans deux configurations différentes pour déterminer si ce
modèle eddy-permitting peut être utilisé pour ce type d’OSSE et pour estimer l’impact de l’ini-
tialisation des champs physiques sur les résultats. On ré-applique donc l’OSSE à une simulation
NEMOMED12 initialisée par la réanalyse SYMPHONIE, nommée par la suite NEMOMED12-I,
et une simulation hindcast nommée NEMOMED12.
La Figure 3.10 représente la carte d’épaisseur d’eaux denses à la date centrale de la campagne
(12 Février 2013) dans les modèles a) SYMPHONIE, c) NEMOMED12-I et e) NEMOMED12.
On montre aussi en (b,d,f) pour illustrer le champ d’épaisseur d’eau dense reconstruit par kri-
geage à partir d’observations virtuelles par le réseau MOOSE-GE. Les champs d’épaisseur d’eau
dense sont relativement proches à grande échelle pour (a) SYMPHONIE et (c) NEMOMED12-
I. Ils présentent tous les deux une zone de patch convectif avec des épaisseurs d’eau denses
supérieures à 2000m au large du Golfe du Lion, qui sont la signature de la convection pro-
fonde. Dans le reste du bassin hauturier, on note une épaisseur moyenne de 1000-1500m, tandis
que dans les zones côtières au Nord, Ouest et Est du domaine l’eau dense occupe une faible
épaisseur (< 500m) qui est liée à la plus faible bathymétrie et à la présence d’un courant de
bord d’eaux légères. Les deux champs diffèrent par leur petite échelle : en haute mer, le patch
convectif se découpe en structures de petite échelle (∼ 30km) dans SYMPHONIE, ce qui n’est
pas le cas dans NEMOMED12-I ; par ailleurs, le minimum sur le talus est plus prononcé dans
NEMOMED12-I. Ces différences sont probablement reliées directement à la résolution horizon-
tale plus faible de NEMOMED12, qui ne résoud pas les petites structures de méso-échelle et
qui représente un courant Nord d’eaux légères plus large. A l’inverse, le champ NEMOMED12
(e) est très différent : la zone de convection est plus réduite, et le reste du bassin présente
un faible volume d’eaux denses puisque l’épaisseur est inférieure à 1000m. Par conséquent, le
champ reconstruit à partir des observations virtuelles du réseau MOOSE-GE est relativement
proche entre (b) SYMPHONIE et (d) NEMOMED12-I, tandis qu’il a une valeur généralement
plus faible pour (f) NEMOMED12.
On s’intéresse maintenant aux statistiques d’erreur déduites de l’OSSE dans les trois cas,
données dans le Tableau 5.1. Les erreurs estimées par le modèle NEMOMED12-I sont très
similaires à celles estimées par SYMPHONIE. Si les erreurs d’échantillonnage 1.96RMSEs,
1.96RMSEst et l’erreur incluant la précision instrumentale 1.96RMSEsti1 sont légèrement plus
élevées avec NEMOMOED12-I, l’erreur totale 1.96RMSEsti2 est légèrement plus faible. Tou-
tefois, cette erreur totale ne diffère que de 0.9%, ce qui montre que l’OSSE donne des résultats
similaires entre les deux simulations. En revanche, l’erreur est plus élevée dans tous les cas avec
la simulation NEMOMED12, atteignant même 46.2% du volume à estimer pour l’erreur totale,
soit presque deux fois plus que pour la simulation SYMPHONIE. On peut lier cette large er-
reur relative de NEMOMED12 au volume d’eaux denses environ deux fois plus faible dans cette
simulation que dans SYMPHONIE et NEMOMED12-I. Ce faible volume, qui est peu réaliste
au regard des observations, est plus difficile à reconstruire avec le réseau MOOSE-GE et cause
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SYMPHONIE NEMOMED12-I NEMOMED12
1.96 RMSEs (%) 6.7 9.2 13.1
1.96 RMSEst (%) 8.6 9.7 14.5
1.96 RMSEsti1 (%) 8.8 10.2 15.3
1.96 RMSEsti2 (%) 25.0 24.1 46.2
TABLEAU 3.5: Statistiques d’erreur déduites de l’OSSE pour les trois simulations : intervalle
de confiance spatial 1.96RMSEs, spatio-temporel 1.96RMSEst, spatio-temporel et de précision
instrumentale 1.96RMSEsti1 et total 1.96RMSEsti2 du système d’observation. Les résultats sont
donnés pour la campagne d’hiver 2013, le réseau MOOSE-GE théorique et la classe de densité
σ0 > 29.11kg/m3. L’intervalle de confiance est donné à la probabilité 95%, en pourcents du
volume de la réalité virtuelle. NEMOMED12-I et NEMOMED12 désignent resp. NEMOMED12
initialisé par SYMPHONIE et par le hindcast.
une surestimation de l’erreur.
On peut en conclure que le réalisme de l’initialisation en été 2012 impacte fortement l’OSSE,
tandis que les résultats sont peu sensibles au choix du modèle utilisé et à sa résolution horizon-
tale. Ceci signifie que le modèle NEMOMED12 peut être utilisé pour réaliser un OSSE portant
sur le volume d’eaux denses, mais qu’en revanche un état initial corrigé est nécessaire cas il
impacte fortement le réalisme du champ à reconstruire.
3.7.2. Suivi interannuel des eaux denses par MOOSE-GE
On a montré que le réseau MOOSE est capable de mesurer les variations saisonnières du vo-
lume d’eaux denses pendant l’année fortement convective 2012-2013. On s’intéresse maintenant
à la capacité du réseau MOOSE à mesurer sa variabilité interannuelle. En effet, MOOSE est un
observatoire interannuel (http ://www.moose-network.fr/) ayant entre autres pour objectif de
mesurer les variations de long terme des masses d’eau à partir de campagnes annuelles menées
en été. On utilise pour répondre à cette question la simulation interannuelle NEMOMED12,
initialisée en aout 1979 par la climatologie MEDATLAS-II. On considère uniquement l’erreur
spatiale du réseau donnée par RMSEs. On cherche à mesurer les variations annuelles du vo-
lume d’eaux denses de Juillet de l’année n (Vn) à Juillet de l’année n+1 (Vn+1), puisque les
campagnes MOOSE-GE ont lieu typiquement en été. On suppose que les erreurs obtenues sur
les volumes en Juillet 2012 (V2012) et 2013 (V2013) peuvent être extrapolées aux années précé-
dentes, et que les erreurs des années n et n+1 suivent des lois Normales indépendantes. Ainsi,
l’erreur moyenne commise sur la mesure de la variation de volume est donnée par :





RMSE(V2012)2 +RMSE(V2013)2 = 10.7%
Cela signifie que sous ces hypothèses, toute variation annuelle d’au moins 10.7% du volume
d’eaux denses peut être détectée par MOOSE à 95% de probabilité. La Figure 3.11 représente
l’évolution annuelle du volume d’eau dense en Juillet dans la simulation NEMOMOED12, sur
la période 1980-2012. On voit que la simulation connaît trois périodes d’augmentation de son
volume d’eaux denses, la première sur 1981-1995, la seconde sur 2004-2005 et la troisième sur
2009-2012. Ces trois périodes incluent les principales années convectives observées qui sont :
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1987 (Leaman et Schott, 1991), 1992 (Schott et al., 1996), 2005 (Schröder et al., 2006) et 2012
(Durrieu de Madron et al., 2013), ce qui suggère que NEMOMED12 est capable de reproduire la
variabilité interannuelle de la convection. Les années marquées par des cercles sont détectées par
MOOSE-GE, tandis que celles avec des croix ne le sont pas. Les résultats montrent que 44% des
variations annuelles du volume d’eaux denses sont détectées par MOOSE. Elles correspondent
en majorité à des années de formation d’eaux denses (1981-1986, 1991, 2005, 2010 et 2012),
mais aussi à certaines années de forte restratification : 1999, 2002, 2004 et 2006.
Ces résultats sont dépendants du réalisme de la simulation NEMOMED12 et sont proba-
blement pollués par la phase initiale de spinup du modèle. Concernant le spinup, Somot et al.
(2016) ont montré que la décennie 1981-1992 a été fortement convective, il est donc plutôt
réaliste que NEMOMED12 reproduise cette tendance. Par ailleurs, on a vu précédemment que
cette simulation tend à surestimer l’erreur d’observation, les résultats donnent donc proba-
blement une borne supérieure pour celle-ci. Cela signifie que le réseau MOOSE peut mesurer
environ une année sur deux de variations d’eaux denses, lorsque les variations de volume sont
suffisamment grandes pour être détectées.
Conclusions et perspectives
Ce chapitre nous a donc permis de caractériser l’année convective 2012-2013 en termes
de volumes d’eaux denses, de taux de convection et de restratification. Les résultats ont tout
d’abord montré que le réseau d’observations d’utilisé permet de mesurer avec une précision
supérieure à 10% les volumes d’eaux denses, à condition que les instruments aient été calibrés.
Ceci implique que ses variations saisonnières sur l’année convective 2012-2013 et la moitié
de ses variations annuelles peuvent être mesurées par ce réseau. Seuls 50 points de mesure
sont nécesaire pour réduire l’erreur d’échantillonnage spatial à 10%. Enfin, un modèle eddy-
resolving comme SYMPHONIE ou un modèle eddy-permitting comme NEMOMED12 peuvent
être utilisés pour estimer les statistiques d’erreur du réseau d’observations.
En termes d’observations, on a identifié un large cycle saisonnier du volume d’eaux denses
qui augmente rapidement entre l’hiver et le printemps 2013, puis diminue jusqu’à l’été 2013.
La moitié Ouest du bassin domine les formations d’eaux denses par convection profonde et leur
export principalement au Sud-Ouest par advection et mélange. Le taux de convection profonde
est estimé à partir des observations entre l’été 2012 et le printemps 2013 et sur un domaine
hauturier de bathymétrie supérieure à 2000m, et il atteint 1.4± 0.3Sv. Ce taux de convection
est équivalent à 2.3± 0.5Sv sur toute la Méditerranée Nord-occidentale et pendant la période
de convection, durant laquelle la formation des eaux denses a lieu.
Cette estimation fournit le taux de convection le plus élevé qui ait été observé en Méditerra-
née Nord-occidentale, ce qui suggère que l’épisode convectif de l’hiver 2013 était exceptionnel.
D’autres observations indépendantes (Houpert et al. (2016); Herrmann et al. (2017)) et plu-
sieurs études de modélisation (Somot et al., 2016; Estournel et al., 2016b; Léger et al., 2016)
suggèrent aussi que l’hiver 2013 a été marqué par une convection profonde intense. Le taux de
restratification est estimé pour la première fois dans le bassin et il atteint entre le printemps
et l’été 2013 −0.8± 0.4Sv. Cette valeur relativement élevée suggère que des processus internes
sont actifs en fin de printemps et contribuent à l’export et au mélange des nouvelles eaux denses
formées.
La méthodologie de cet OSSE pourra être améliorée et appliquée à d’autres variables. La
méthode de reconstruction du champ d’épaisseur d’eaux denses permet de fournir une esti-
mation du taux de convection profonde indépendante d’une ébauche issue d’une simulation
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numérique, cependant cette contrainte pourrait être relâchée pour augmenter le réalisme du
champ physique reconstruit loin de toute observation. Par ailleurs, le manque d’observations et
les forts gradients côte-large n’ont pas permis de reconstruire le volume d’eaux denses sur le talus
océanique, qui contribue pourtant au volume d’eaux convectées. Des développements supplé-
mentaires seraient nécessaires pour inclure ces zones sans augmenter l’erreur de reconstruction.
L’ajout d’une ébauche réaliste pourrait améliorer cet aspect. En termes de finalité scientifique,
on pourrait aussi utiliser cet OSSE afin d’optimiser le réseau d’observations MOOSE. Les sta-
tistiques d’erreur de cette méthode pourraient être utilisées pour le développement d’ un tel
algorithme d’optimisation. Enfin, on peut penser à l’utilisation de cet OSSE pour d’autres
diagnostics physics de grande échelle : propriété des masses d’eau, identification de structures
dynamiques, contenu en chaleur du bassin, etc.
Cette étude fournit une estimation de grande échelle d’un processus clé en mer Méditerra-
née. Il sera intressant par la suite d’évaluer la capacité des modèles numériques à simuler cet
épisode et d’investiguer les mécanismes à l’oeuvre lors des phases de mélange vertical et de
restratification intenses. En particulier, les résultats suggèrent que le patch convectif a atteint
une étendue plus grande que celle mesurée lors de la campagne de Février 2013. Par ailleurs, la
restratification a été intense avant et après l’épisode de convection de l’hiver 2013, et plusieurs
phénomènes peuvent y contribuer : la disparition d’eaux denses par mélange, par échanges en
surface ou par export à l’extérieur du bassin Liguro-Provençal. Ces questions seront approfon-
dies dans le Chapitre 4.
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Figure 3.10: Carte de l’épaisseur d’eaux denses à la date centrale de la campagne d’hiver (12
Février 2013). La réalité virtuelle est issue a) de SYMPHONIE, c) de NEMOMED12 initialisé
avec la réanalyse SYMPHONIE et e) le hindcast NEMOMED12. (b,d,f) Champ reconstruit par
krigeage à partir du réseau MOOSE-GE théorique (points), pour les trois simulations.
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 
Figure 3.11: Evolution du volume d’eaux denses dans la simulation hindcast NEMOMED12.
Les ronds indiquent les années où le réseau MOOSE-GE capture la variation d’eaux denses à
95%, tandis que les croix indiquent les années où MOOSE-GE ne les capture pas.
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Dans un second temps, nous avons tiré profit des observations de la convection de 2012-2013
pour évaluer le modèle numérique NEMOMED12. L’objectif de cette étude, qui a donné lieu à
un article soumis à JGR-Oceans, est d’évaluer NEMOMED12 en termes de convection profondes
et de transformations de masses d’eau, d’utiliser une approche ensembliste pour étudier l’impact
de la variabilité intrinsèque de l’océan sur la convection profonde et d’identifier les mécanismes
clés de transformations de masses d’eau.
Résumé de l’article
En mer Méditerranée, une série d’études de cas ont été réalisées pour évaluer la convection
profonde simulée par les modèles océaniques. Dans le bassin Liguro-Provençal, il s’agit des cas
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1986-1987, 2004-2005 et 2012-2013. En raison de la grande quantité d’observations, on dispose
sur l’année 2012-2013 d’un cas d’étude bien documenté et dont la convection profonde a été
exceptionnelle. Les observations in situ sont nombreuses et incluent plate-formes autonomes
(ARGO, glider), bouées et mouillages océanographiques (points LION et DYFAMED) et plu-
sieurs campagnes hydrographiques réalisées sur tout le bassin. On peut donc reconstituer une
vision 4D du cas 2012-2013 en termes de convection profonde, de masses d’eau et même de
dynamique. Cet article porte donc sur l’évaluation du modèle NEMOMED12 sur ce cas d’étude
bien documenté.
Comme mentionné en introduction, jusqu’à présent de nombreuses études ont porté sur l’im-
pact du forçage atmosphérique et du préconditionnement océanique sur la convection océanique
profonde. Elles ont mis en évidence le rôle primordial du forçage atmosphérique dans la convec-
tion profonde du bassin Liguro-Provençal et sa variabilité interannuelle. Elles ont par ailleurs
établi que le préconditionnement océanique joue un rôle secondaire dans le déclenchement et
l’intensité de la convection, mais qu’il peut fortement impacter l’hydrologie des nouvelles eaux
denses formées. Cependant, une large fraction du préconditionnement est liée à la variabilité
intrinsèque de l’océan (OIV), dont le rôle n’a jusqu’à présent pas été étudié. Or le bassin Liguro-
Provençal est une zone fortement turbulente avec en particulier des instabilités du Courant Nord
(NC), du Front Nord-Baléare (NBF) et une riche activité de méso-échelle et subméso-échelle.
Dans cette étude, nous cherchons à quantifier l’impact de l’OIV sur la convection profonde qui
à notre connaissance est une question traitée pour la première fois dans l’océan global. Enfin,
on s’intéresse à identifier les processus physiques qui dominent les transformations des masses
d’eau lors de la convection océanique profonde.
Pour cela, on utilise une simulation d’ensemble de NEMOMED12 à état initial perturbé.
La section 2 décrit et valide cet état initial. La grande échelle provient de l’analyse objective de
Estournel et al. (2016b) et assure le réalisme de l’état initial, tandis que la méso-échelle provient
d’une simulation NEMOMED12 historique jumelle et permet de documenter l’impact de l’OIV
sur la convection. On utilise le forçage atmosphérique ALDERA qui est lui aussi évalué en
section 2 : il présente une chronologie et une structure spatiale réaliste des flux de chaleur, qui
provient du réalisme de ses variables de surface, mais il surestime les flux de chaleur latente
extrêmes.
Dans la section 3, on valide NEMOMED12, on quantifie l’impact de l’OIV sur la convection
et on identifie les mécanismes de transformations de masses d’eau. NEMOMED12 représente
globalement les épisodes convectifs de 2012-2013 de façon réaliste. La chronologie de l’événement
et sa signature en surface sont bien reproduites et mettent en évidence trois épisodes de mélange
vertical intense entre fin Janvier et mi-Mars. NEMOMED12 représente bien un épisode convectif
principalement au large du Golfe du Lion, mais trop au Sud. Le taux de convection a le bon
ordre de grandeur, entre 1.7-1.8Sv. En termes d’hydrologie, les eaux denses formées ont une
densification réaliste, mais elle résulte d’une compensation entre un biais frois et un biais peu
salé des eaux denses.
L’OIV impacte largement la géographie de la convection, puisqu’environ la moitié du patch
convectif est impacté par l’OIV. Cependant, l’impact est faible au Nord de la zone de convection,
ce qui est cohérent avec l’impact de la pente de la bathymétrie sur la convection et les flux
turbulents. En revanche, on montre que l’OIV impacte modestement le taux de convection, le
modulant de typiquement 5%. Enfin, on identifie une tendance d’augmentation de l’OIV avec
le temps qui suggère qu’il pourrait être plus fort aux échelles de temps interannuelles.
Enfin, on identifie les mécanismes qui pilotent les transformations diapycnales, diathermales
et dia-halines des masses d’eau. Chaque phase de la convection montre un régime différent :
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pendant le préconditionnement, la circulation thermohaline est alimentée par les échanges avec
le bassin Algérien où les eaux profondes sont exportées et les eaux intermédiaires sont importées.
Lors de la phase de mélange vertical intense, les flux de chaleur de surface induisent un large flux
diathermal et diapycnal qui déclenche la convection. Cependant, le mélange interne détermine
largement les propriétés des nouvelles WMDW en érodant un large volume de LIW. Lors de
la restratification, les échanges latéraux et le mélange interne sont intensifiés par rapport au
préconditionnement. Ils alimentent la circulation thermohaline et déterminent les propriétés de
long terme des eaux intermédiaires et profondes.
Modélisation d’ensemble de l’hiver convectif 2012-2013 en Mé-
diterranée Nord-occidentale : évaluation avec une simulation
d’ensemble (article)
Modelling the intense 2012-2013 dense water formation event in the northwestern Mediterranean sea :
evaluation with an ensemble simulation approach.R.Waldman, S. Somot, M. Herrmann, A. Bosse, G. Caniaux,
C. Estournel, L. Houpert, L. Prieur, F. Sevault and P. Testor, Journal of Geophysical Research - Oceans, in
revision.
Abstract
The northwestern Mediterranean (NWMed) sea includes one of the best observed ocean deep
convection sites in the world. Winter 2012-2013 was an intense and well-observed dense water
formation (DWF) event. We evaluate this DWF event in an ensemble configuration of the regio-
nal ocean model NEMOMED12. We then assess the impact of ocean intrinsic variability (OIV)
on DWF and to identify the main physical mechanisms driving water mass transformations.
NEMOMED12 reproduces accurately the chronology of the deep convection event between
late January and March, its location mostly off the Gulf of Lions although with a southward
shift and its magnitude. It fails to reproduce the observed Western Mediterranean Deep Waters
(WMDW) salinification and warming, consistently with a too strong surface heat loss.
The OIV is shown to modulate half of the DWF area, especially in the open-sea where
the bathymetry slope is low. It impacts marginally (3-5%) the integrated DWF rate, but its
increase with time suggests its impact could be larger at interannual timescales. We conclude
that ensemble frameworks are necessary to evaluate accurately numerical simulations of DWF.
Each phase of DWF was shown to have distinct diapycnal and thermohaline regimes : during
preconditioning, the Mediterranean thermohaline circulation (MTHC) is driven by exchanges
with the Algerian basin. During intense mixing, surface heat fluxes trigger deep convection and
internal mixing largely determines the resulting WMDW properties. During restratification,
lateral exchanges and internal mixing are enhanced. Finally, isopycnal mixing was shown to
play a large role in water mass transformations during the preconditioning and restratification
phases.
4.1. Introduction
The Northwestern Mediterranean sea (NWMed) is a key region of Dense Water Formation
(DWF) in the World ocean (Marshall et Schott (1999)). DWF and in particular the formation
of Western Mediterranean Deep Water (WMDW), the main deep water mass in the Western
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Mediterranean sea, constrains many biogeochemical and thermodynamical processes : nutrient
renewal in upper layers and biological activity (Tamburini et al. (2013); Herrmann et al. (2014);
Auger et al. (2014)), carbon and heat storage rate (Santinelli et al. (2013); Winton et al. (2013);
Rugenstein et al. (2013)) and therefore climate.
DWF has long been observed in the NWMed sea (MEDOC-Group (1970); Leaman et Schott
(1991); Schott et al. (1996); Durrieu de Madron et al. (2013)), mostly off the Gulf of Lions in
an area centered on the ’MEDOC’ point (42◦N,5◦E). It is triggered in the winter by the cold
and dry regional winds Mistral and Tramontane (Leaman et Schott (1991); Mertens et Schott
(1998),Somot et al. (2016)). It is typically described in three phases (Marshall et Schott, 1999) :
the preconditioning phase, the intense mixing phase and the restratification-spreading phase.
During preconditioning, the DWF area shows an isopycnal dome and a cyclonic circulation
that favours deep convection. During the intense mixing phase, the residual buoyancy of the
whole wate column is cancelled by strong atmospheric fluxes and a deep convective mixed patch
is formed. Finally, during the restratification-spreading phase, a mean overturning circulation
is activated which exports newly-formed WMDW, imports lighter surrounding waters and in-
creases the DWF area buoyancy. This sequence is a conceptual view of the deep convection
process and one should consider these three phases can overlap.
Several numerical case studies have been performed on observed DWF events, mostly the
1986-1987 (Demirov et Pinardi, 2007; Herrmann et al., 2008; Herrmann et Somot, 2008), 2004-
2005 (Herrmann et al., 2010; Beuvier et al., 2012) and 2012-2013 (Estournel et al., 2016b; Léger
et al., 2016) events. They aimed at evaluating the deep convection simulated by numerical
models and documenting the key processes that drive it. They have focused on the roles of
atmospheric forcing (Herrmann et Somot, 2008; Herrmann et al., 2010; Estournel et al., 2016b),
ocean preconditioning (Herrmann et al., 2010; Léger et al., 2016), model resolution (Herrmann
et al., 2008) and spreading (Demirov et Pinardi, 2007; Beuvier et al., 2012) in those DWF
events. In the period 2012-2013, an intense set of observations were carried out (Estournel
et al., 2016a) and results suggest that winter 2013 DWF event had an exceptional magnitude
(Waldman et al., 2016; Houpert et al., 2016; Herrmann et al., 2017). Therefore, in this study,
we evaluate the representation of this DWF period in a regional ocean model.
Past numerical studies have focused mostly on the impact of atmospheric forcing and ocean
preconditioning on the NWMed sea DWF phenomenon. A large consensus emerges on the do-
minant role of atmospheric forcing in triggering DWF (Demirov et Pinardi (2007); Herrmann
et Somot (2008); Sannino et al. (2009); Herrmann et al. (2010); Béranger et al. (2010); L’Hé-
véder et al. (2013); Somot et al. (2016)). Several studies also point out the impact of ocean
preconditioning before the convection event in modulating the DWF intensity (Herrmann et al.
(2010); L’Hévéder et al. (2013); Léger et al. (2016); Somot et al. (2016)). For the 1986-1987
case study, Herrmann et al. (2010) find that preconditioning can modulate by a factor 2 the
DWF rate, and Léger et al. (2016) find a factor 4.4 for the 2012-2013 case study, but in both
cases the atmospheric forcing triggers the DWF event. At the interannual timescale, L’Hévéder
et al. (2013) use a pre-convection Index of Stratification (IS) as an interannual predictor of the
DWF rate and Somot et al. (2016) also conclude on the dominant role of atmospheric forcing
at those timescales.
Ocean preconditioning is likely to be impacted by the Ocean Intrinsic Variability (OIV),
which none of the aforementioned study has quantified. The NWMed sea is a strong eddying
region (Escudier et al., 2013) with instabilities of the Northern Current, the North Balearic
Front (Millot et Taupier-Letage, 2005) and a large presence of mesoscale (Gascard, 1978) and
submesoscale (Testor et Gascard, 2003) eddies. Such structures can also retroact on the basin-
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scale circulation through an inverse energy cascade (Sérazin et al., 2015). Those structures
contribute to OIV. Recent numerical experiments have shown that this OIV contributes to
5-60% of the global thermohaline circulation variability (Grégorio et al., 2015), being active
from daily to multi-decadal timescales (Grégorio et al., 2015). However, to our knowledge, the
impact of OIV on DWF has not been assessed so far. Therefore, our study uses a regional ocean
model to quantify the impact of OIV on DWF.
Finally, water mass tranformation diagnostics have been largely used to relate water mass
transformations to their thermohaline forcing (Walin, 1982) and are still a reference method
to estimate the DWF rate in deep convection areas (Myers et Donnelly, 2008; Waldman et al.,
2016). In the northwestern Mediterranean, Tziperman et Speer (1994) used this diagnostic
to estimate the surface DWF rate and later Herrmann et al. (2008) identified the key role
of lateral transports in the dense water export, light water import and resulting overturning
cell activated by deep convection. However, no clear role of internal mixing on water mass
transformations has been established and the focus has been solely on diapycnal transformations
whereas isopycnals are a preferred direction of mixing by basin-scale ocean turbulence (Iselin,
1939; McDougall, 1987; McDougall et al., 2014). We therefore aim in this study at identifying
the main mechanisms of water mass transformations during DWF, with a special focus on
internal mixing and isopycnal transformations.
To summarize, this study evaluates NEMOMED12 regional ocean model’s representation
of the well-documented 2012-2013 DWF event, it quantifies the impact of OIV on DWF and it
characterizes the water mass transformation processes at play. Section 2 describes the model,
data and methods used, section 3 presents the main results, section 4 discusses hypotheses,
limitations and perspectives and section 5 summarizes the main conclusions.
4.2. Model, data and methods
4.2.1. Model
We use the ocean general circulation model NEMO (Madec (2008)) in a regional configu-
ration of the Mediterranean Sea called NEMOMED12 (Fig.5.1). See Hamon et al. (2016) for a
similar configuration of this regional model. Its horizontal resolution is δx = 6.1− 7.1km in the
NWMed sea and it has 75 vertical levels of resolution between 1m at the surface and 130m at
the bottom. In the NWMed sea, the size of mesoscale eddies and meanders is typically between
30-80km (Crépon et al., 1982; Millot, 1991), but it is variable over time and space and the first
baroclinic Rossby radius was estimated to be as low as 1.2km in the DWF area during winter
2012-2013 (Giordani et al., 2017). The model’s far-dissipation range is 7δx = 42.5 − 50.0km
(Marchesiello et al., 2011), it is therefore a mesoscale eddy-permitting ocean model in the NW-
Med sea. Its bathymetry is extracted from MERCATOR - LEGOS version 10 1/120◦ resolution
database (Beuvier et al. (2012)).
In terms of physics, we use in the horizontal a bilaplacian momentum diffusion operator
(−1.25 1010m4/s) to limit model diffusion at mesoscale. For tracers, we use a Laplacian isopyc-
nal mixing operator (60m2/s) to parametrize unresolved eddies but no eddy-induced velocity
parametrization (Gent et McWilliams (1990)) is added to permit the explicit resolution of ba-
roclinic eddies. At the lateral boundaries, we use a free slip condition. In the vertical, mixing
is driven by the Turbulent Kinetic Energy scheme (TKE, Gaspar et al. (1990)), by the para-
metrizations of convection and bottom friction. For convection, we use the Enhanced Vertical
Diffusion (EVD) scheme which imposes a vertical mixing coefficient of 10m2/s on tracers and
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Figure 4.1: Domain and associated bathymetry for NEMOMED12 model. The locations of
LION buoy (purple) and the main basins (black) are also displayed.
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momentum when static instabilities occur. At the bottom, a quadratic friction is applied (Beu-
vier et al., 2012) which depends on the bottom mean kinetic energy and on a tidal eddy kinetic
energy climatology (Lyard et al. (2006)).
NEMOMED12 is forced at the surface by a dynamical downscaling of the ERA-Interim
reanalysis by the 12km-resolution atmosphere-only regional climate model ALADIN-Climate
version 5 (Colin et al. (2010); Herrmann et al. (2011)). This forcing called ALDERA (Hamon
et al. (2016)) provides momentum, water and heat fluxes every 3h over the 2012-2013 period.
It is applied with a Newtonian sea surface temperature (SST) restoration of 40W/m2/K to act
as a first order coupling term (Barnier et al., 1995, 2006). Appendix 4.6 provides an evaluation
of ALDERA forcing for the period 1-Aug-2012 to 30-Jun-2013 at LION buoy and at the basin-
scale. ALDERA is shown to be realistic in terms of surface parameters and chronology, but it
overestimates the net heat loss mostly due to a latent heat flux overestimation during intense
wind events.
West of the Gibraltar strait, we apply a Newtonian temperature, salinity and sea level resto-
ration toward ORAS4 reanalysis (Balmaseda et al., 2013). Finally, the river runoff climatology
is taken from Ludwig et al. (2009) for the main river mouths listed in RivDis (Vörösmarty
et al., 1996). The inputs of the other rivers are gathered and imposed as a coastal runoff in
each coastal grid point. The Black Sea runoff climatology is deduced from Stanev et Peneva
(2001). All restoration and runoff terms are monthly mean timeseries.
NEMOMED12 is initialized on 1-Aug-2012 based on an ocean objective analysis (Estournel
et al., 2016b). The first guess of the initial state is given by the MERCATOR-Ocean operational
analysis. To improve the realism of the model initial conditions over the region of interest, 3D
corrections were added using MOOSE-GE summer 2012 cruise (Testor et al., 2012) and ARGO
(ARGO, 2000) data. As described by Estournel et al. (2016b), these corrections are computed
by interpolating the differences of temperature and salinity between observations and the first
guess. An anisotropic interpolation method was preferred as Estournel et al. (2016b) show an
improved error correction along isopycnals. NEMOMED12 runs for the period 2012-2013 until
30-Jun-2013 in order to diagnose all three phases of deep convection : preconditioning, intense
mixing and restratification.
4.2.2. Data
The realism of the numerical simulations is assessed using an extensive set of observations.
This study takes advantage of the exceptional year of 2012-2013 in the NWMed sea during which
intensive observations were carried out to study DWF and its effect on the vernal bloom inten-
sity. Thanks to MERMeX (Marine Ecosystems Response in the Mediterranean Experiment),
HyMeX (Hydrological Cycle of the Mediterranean Experiment) the ANR ASICS-MED project,
and the long term observational program MOOSE (Mediterranean Ocean Observing System
for the Environment, http ://www.moose-network.fr) a number of cruises has been carried out
at the basin scale, each summer and during 2012-2013 Winter-Spring period with the DEWEX
field cruises (Testor et al., 2012, 2013b; Testor, 2013a; Conan, 2013), collecting an important
data set together with the use of autonomous platforms (gliders, profiling floats, moorings).
Observations include LION buoy (Caniaux et al., 2017) and deep mooring (Testor et al.,
2016) in the DWF area (42.102◦N 4.703◦E, see Fig.5.1) to evaluate the air-sea fluxes and to fol-
low the chronology of deep convection both at the surface and the bottom of the water column.
The LION buoy, anchored at 4.703◦E 42.10◦N (Fig.5.1), provides all the near surface meteorolo-
gical observables since 2001 (except precipitation) to estimate turbulent fluxes. Since 2012, the
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dataset includes radiative fluxes (incoming and shortwave radiation). The data were checked
following the procedure described by Caniaux et al. (2017), and hourly turbulent fluxes (latent
and sensible heat fluxes, and wind stress) were computed with the COARE3.0 flux algorithm
(Fairall et al., 2003) for the period 1-Aug-2012 to 30-Jun-2013. Due to missing sequences of
values and rejected data, the record of fluxes is limited to only 1808 hourly fluxes (over 8760).
We also use extensively a series of 4 basin-scale CTD ship measurements in summer 2012,
winter 2013, spring 2013 and summer 2013 including 68 to 82 CTD casts (Testor et al. (2012);
Testor (2013a); Conan (2013); Testor et al. (2013b), see Waldman et al. (2016) for their lo-
cation). They allow to estimate basin-scale properties of the NWMed sea : thermohaline and
density properties, integral buoyancy and mixed patch area and volume. The mixed patch area
and volume estimates from winter 2013 measurements are little sensitive to sensor intercali-
bration, we therefore added ARGO measurements (ARGO, 2000) to compute them (3 floats
sampled the mixed patch).
Finally, we deduce a DWF area estimate from all glider measurements between January and
March 2013 (up to 6 gliders at the same time, Bosse et al. (2016)). They only cover the depth
0-1000m but they constitute by far the largest in situ observation source for this DWF event :
assuming a vertical profile frequency of 1/hour, 6 gliders perform in 14 hours more CTD casts
than any of the basin-scale CTD ship measurements.
Several area and volume estimates are integrated over space : the DWF areas, volumes, the
diapycnal and thermohaline volume transformations. In all cases but the glider-based estimates,
we extrapolate observations over space using a kriging method validated by Waldman et al.
(2016) for dense water volume estimates. This method uses no model guess to ensure the
independence of results with numerical simulations, for model evaluation purposes. For the
glider-based DWF area estimate, we use an objective analysis method validated by Bosse et al.
(2015). All integrated estimates are provided for the whole NWMed sea, except the dense water
volume estimate computed in the open-sea (H > 2000m).
4.2.3. Validation of the ensemble initial state
In this study, we develop a perturbed initialized ensemble approach in order to address
the impact of OIV on DWF in a realistic configuration. We consider that the ocean objective
analysis based on Estournel et al. (2016b) used as the initial state is only valid at the basin-scale.
Indeed, most of the mesoscale and smaller-scale structures were not sampled by any observation.
In addition, most of the OIV occurs at mesoscale (Sérazin et al., 2015), which motivates to
perturb the mesoscale field to quantify the role of OIV on DWF. As a consequence, we create
10 perturbed initial hydrologies by selecting the basin-scale potential temperature θBS and
salinity SBS from 1-Aug-2012 of Estournel et al. (2016b) objective analysis and the mesoscale
θMS and SMS from 1-Aug of years between 1980 and 1989 of a twin hindcast NEMOMED12
similar to the free run in Hamon et al. (2016). For each model vertical level, θBS and SBS are
obtained by averaging each field over slipping windows of ±50km in longitude and latitude,
and θMS and SMS are the residual : θMS = θ− θBS and SMS = S −SBS. The largest mesoscale
structures reach 80-100km in the NWMed sea (Millot, 1991), we therefore ensure that all the
mesoscale signal is included in θMS and SMS.
Fig.4.2 displays the initial Index of Stratification (IS) of the water column deduced from
θBS and SBS of Estournel et al. (2016b) objective analysis together with its measurement in
observations (summer 2012 cruise, dots) and the example of IS mesoscale perturbation at the
ocean bed from 1-Aug-1985 of the twin NEMOMED12 hindcast simulation. The sum of both
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Figure 4.2: (a) Large-scale bottom stratification index (IS(−zb), m2/s2) common to all en-
semble members, from Estournel et al. (2016b) objective analysis ; filled dots are observations
from the summer 2012 cruise. (b) Mesoscale IS(−zb) anomaly used for one of the ensemble
members, from 1-Aug-1985 of a NEMOMED12 hindcast simulation.
terms is the initial IS of one of the ensemble members. The IS is defined following Herrmann
et al. (2008) as :








with g the gravity acceleration, ρ0 the reference density, −zb the depth of the ocean bed
and σ0 the ocean potential density. The potential density is referenced at surface to correct
from the effect of pressure on temperature and to ensure a comparison to surface buoyancy
fluxes. The basin-scale IS deduced from Estournel et al. (2016b) seems highly realistic when
compared to observations (Fig.4.2a.), with similar average values (mean bias  = 0.08m2/s2,
root mean square error RMSE = 0.21m2/s2) and space patterns (space correlation r = 0.85).
The low IS in the Gulf of Lions plateau is related to low bathymetry. A basin-scale North-
South pattern appears with a relatively low stratification in the North of the basin (∼ 1m2/s2),
where DWF occurs and high in the South (∼ 2 − 3m2/s2), with warmer and fresher surface
Atlantic Waters (AW). In addition, a higher IS is observed along most coasts (∼ 1.5m2/s2)
which corresponds to veins of stratified AW advected by the NWMed boundary currents. The
mesoscale IS anomaly is relatively homogeneously distributed, null in average over the NWMed
sea and ±0.15m2/s2, which is up to ∼ 1/4 of the basin-scale stratification. This confirms that
in summer, the water column stratification is dominated by the basin-scale NWMed basin
patterns and that the mesoscale component only represents a small perturbation to the initial
state, as found in previous studies (Bosse et al., 2015).
Fig.4.3 displays the average NWMed hydrological profiles on 1-Aug-2012 at observation
locations (see the dots in Fig.4.2), in observations (black) and in the basin-scale initial state
(blue), as well as its mean bias. The average observed hydrology allows to identify the 3 main
water masses of the basin. At the surface, down to ∼ 200m depth is the AW, warm and fresh.
Its average salinity varies from 38.15 to 38.5psu, with a minimum above 50m depth, whereas its
temperature varies highly from 13 to 23◦C, with a seasonal thermocline of waters warmer than
15◦C above 50m depth. The resultant potential density increases highly with depth between 26
and 29.02kg/m3. It implies that the IS increases sharply in the top 50m that account for ∼ 1/3
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of the whole water column IS, and it reaches 1m2/s2 at 200m depth, which accounts for most
(70%) of the total IS. This means that the warm and fresh subsurface AW layer dominates the
summer stratification in the NWMed sea. Below, between ∼ 200 and ∼ 800m depth are the
LIW waters with a warm (θ > 13◦C) and salty (S > 38.5psu) core, densities between 29.02
and 29.10kg/m3 and a low IS signature of 0.3m2/s2 between the top and bottom of this layer.
Finally, below ∼ 800m depth are the WMDW of almost constant temperature (12.9 − 13◦C),
salinity (38.47− 38.50psu), potential density (29.10− 29.125kg/m3) and a low contribution to
the integral stratification of 0.3m2/s2, same as the LIW.
The basin-scale field has low biases with observations. The total and basin-scale initial states
are very similar on average over the NWMed sea (not shown), confirming that the mesoscale
pertubations compensate over the domain, although they might be locally large. Indeed, the
spatial standard deviation (STD) of this mesoscale perturbation is 1.11◦C and 0.08psu for the
AW, 0.03◦C and 0.03psu for the LIW and 0.06◦C and 0.01psu for the WMDW (not shown).
Temperature shows mostly a warm bias above 50m depth, salinity shows a low fresh bias in the
30-100m depth layer, which induces a light bias above 100m depth and therefore a stratified
bias down to 2000m depth. However, this stratified bias represents 5 − 10% of the average
stratification. In addition, the surface hydrology is extrapolated from 5m depth to the surface in
observations, which might cause part of this appearent bias. The ensemble average AW biases
over the NWMed sea reach +0.11◦C, −0.01psu and −0.03kg/m3, LIW biases are +0.02◦C,
+0.01psu and −0.00kg/m3 and WMDW biases are all below 0.01◦C, 0.01 psu and 0.01kg/m3.
For a comparison with other available products in the same period, the AW density bias is
comparable in MEDRYS (Hamon et al. (2016)) and ASICS (Léger et al. (2016)) reanalyses, it
is twice as high in MERCATOR (http ://www.mercator-ocean.fr, Léger et al. (2016)) analysis
and it is far higher (+0.2kg/m3) in the twin NEMOMED12 hindcast simulation (similar as
Hamon et al. (2016) free run).
To conclude, the initial state ensemble is realistic in terms of its basin-scale hydrology and
its mesoscale perturbation allows to assess the impact of OIV on DWF.
4.2.4. Methods
4.2.4.1 Deriving the mixed layer depth from the IS
The IS allows to quantify the integral buoyancy of the water column, which resists to
convection. It has the unit of a surface buoyancy flux, therefore it can be easily compared with
atmospheric buoyancy fluxes. In this study, we use it for the first time to estimate the mixed
layer depth (MLD). The MLD is determined as the depth where the IS reaches a threshold
value of 0.01m2/s2, which is of the order of the average daily surface buoyancy variation during
winter (Somot et al. (2016); Prieur et al. (2010)). Therefore, the mixed layer depth is physically
determined as the surface layer whose stratification is cancelled by a daily mean winter buoyancy
loss. This allows to use a non-arbitrary physical criterion which is in relation with the surface
forcing, contrary to density or temperature criteria.
4.2.4.2 Estimating the DWF area and rate
This study aims at quantifying the DWF rate in the NWMed basin-scale in NEMOMED12
and observations. For that we use three diagnostics : the convective mixed layer, the cold
intermediate water area and the dense water volume.
We first estimate the mixed patch area and volume. The mixed patch is defined as the
area where MLD > 1000m, which is the depth of the WMDW before the convective event
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Figure 4.3: (a) Average hydrological profiles from observations of the summer cruise 2012
(black) and the model basin-scale initial state colocalized at observation locations (blue). salinity
S (psu), temperature θ (◦C), density σ0 (kg/m3) and the bottom index of stratification (IS(−zb))
are displayed. (b) Same as (a) for model biases.
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(Fig.4.3). Therefore, when the mixed layer reaches this depth, its water has the properties of





This method has been largely used in previous studies (see Waldman et al. (2016) for a
review).
Equivalently, a convective volume VMLD in m3 can be deduced by multiplying AMLD by the





The second method estimates a convective area Acold whose average θ between 400 and





Indeed, once the warm intermediate water reaches the cold properties of the WMDW,
it means that ocean convection has reached the isothermal depth of 1000m (Fig.4.3). This
indicator has already been used by Somot et al. (2016).
The last method quantifies the dense water volume and deduces a convective volume from





Waldman et al. (2016) showed from observations that during the 2012-2013 DWF event, the
DWF rate is maximal for σ0 = 29.11kg/m3. This isopycnal thus quantifies the rate of renewal
of dense waters for this year. Finally, a convective volume Vdens is deduced from the difference
between the maximum V29.11 during the intense mixing phase and its minimum during the
preconditioning phase :
Vdens = maxInt.Mix.(V29.11)−minPrecond(V29.11)
This method has been largely used in previous modelling studies (see Waldman et al. (2016)
for a review).
Finally, VMLD and Vdens can be converted into an equivalent annual volume flux F in Sver-
drup (1Sv = 106m3/s) by dividing the volume by the number of seconds in one year.
4.2.4.3 Volumetric θ-S diagram
In this study, we assess water budgets as a function of θ, S and σ0. We first compute
quantitative (θ,S) diagrams (Montgomery, 1958; Worthington, 1981) by displaying the NWMed
basin probability density function (PDF) of water volume in the (θ,S) space. This PDF is defined
as :
PDF (S, θ) = 100
Vtot
∫ ∫ ∫
S− δS2 <S(x,y,z)<S+ δS2 ,θ− δθ2 <θ(x,y,z)<θ+ δθ2
dxdydz
in percent of the total volume Vtot per bin of resolution δS = 10−3psu and δθ = 10−3 ◦C, so
that its integral is 100%.
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4.2.4.4 Water mass transformation diagnostic
In addition, we compute water mass transformation diagnostics as a function of θ (Walin,
1982), S (Walin, 1977) and σ0 (Tziperman et Speer, 1994). It is computed as a function of
temperature and salinity for the first time in the Mediterranean sea. The dense (resp. warm





The computation of its variation between two dates d1 and d2 gives an estimate of the
diapycnal (resp. diathermal and dia-haline) transformation rate (DTR, resp. TTR and HTR)
as :
DTR = maxσ0(|Vdens(d2)− Vdens(d1)|)
This transformation rate, expressed inm3 or equivalently in Sv, quantifies the largest volume
transformation occurring in the σ0 (resp. θ and S) dimension, which is particularly relevant
during deep convection because it gives an estimate of the DWF rate (Tziperman et Speer,
1994; Somot et al., 2006; Herrmann et al., 2008).
We follow Herrmann et al. (2008) by decomposing the dense (resp. warm and salty) water
volume tendency in the NWMed sea (north of 40◦N and west of 9◦E) into 4 terms : a net
volume variation V , a surface formation Su, a lateral transport T and an interior mixing M ,
all in m3 so that :
V = Su+ T +M
Su quantifies the surface volume flux resulting from densification (resp. warming and salte-
ning) by surface buoyancy (resp. heat and water) fluxes. T is computed from the lateral volume
advection across the NWMed sea boundaries : Spain - Menorca, Menorca - Sardinia and Corsica
- Ligurian coast. Finally, M is the residual from the formula M = V − Su− T . It includes all
mixing processes occuring within the NWMed basin, both explicit and numerical.
4.3. Results
4.3.1. Chronology of the 2012-2013 deep convection events
We first focus on the evolution of oceanic properties at LION buoy and deep mooring in
order to determine the chronology of the 2012-2013 DWF event. Fig.5.2 displays the evolution
of atmospheric forcing (|V |10m and Qtot), surface hydrology (SST, sea surface salinity SSS
and sea surface density SSρ) and of the MLD at LION location in observations and in the
NEMOMED12 ensemble, between 1-Dec-2012 and 30-Apr-2013. The MLD is computed for
model evaluation purposes with Houpert et al. (2016) method : a temperature threshold with
respect to surface of 0.1◦C down to 300m depth, then of 0.01◦C down to the bottom. The
atmospheric forcing reveals strong winds on average (|V |10m ∼ 10m/s) and cooling at the
surface over this period. A series of intense wind and cooling events related to the Mistral and
Tramontane can be identified, with a wind exceeding 15m/s and a surface cooling stronger than
−500W/m2 in early December, mid-January, throughout February and in mid-March, similar
to modelling results from Estournel et al. (2016b); Léger et al. (2016). Results from Annex 4.6
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Figure 4.4: Daily timeseries of near-surface wind |V |10m, net surface heat flux Qtot, sea surface
temperature (SST), salinity (SSS) and density (SSρ) and of the mixed layer depth (MLD) at
LION buoy between 1-Dec-2012 and 30-Apr-2013, in observations when available (black) and in
NEMOMED12 ensemble (blue). The bold lines represent the ensemble mean and the enveloppes
cover minimum and maximum values.
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show that ALDERA represents well the chronology and geography of surface heat fluxes, but
it overestimates strong coolings.
Those events are associated with a hydrological transition. The first step of convection
during the early-December and mid-January events is dominated by a cooling at the surface,
with still low S, σ0 and MLD : only the AW are impacted by the air-sea interactions. In a
second step, from mid-January to late-January, the SST reaches a floor at ∼ 13◦C and the
SSS and SSρ increase to LIW values of ∼ 38.5psu and 29.10kg/m3 : convection starts to
deepen to intermediate depth and the LIW layer is eroded. In a third step, occurring in late
January, throughout February and in mid-March, the MLD increases to WMDW depth below
1000m and the surface hydrology stabilizes to the WMDW properties of ∼ 13.0◦C, 38.48psu
and 29.11kg/m3, which corresponds to the intense mixing phase.
This chronology is well-reproduced on average by NEMOMED12 simulations, although the
MLD is underestimated during the mid-February DWF event. Throughout the period, a high-
frequency variability is visible in both observations and NEMOMED12, either inhibiting or
enhancing deep convection, that can be related to the eddy advection from the meandering
northern current located a few kilometers north (Crépon et al., 1982). The eddy activity is
confirmed by the large OIV. As a result NEMOMED12 biases are therefore largely unsignificant,
with the exception of the cold and fresh bias in early February. The MLD is the diagnostic
that has the highest ensemble spread (between ∼ 200 and 2000m), suggesting that DWF is
a process that is particularly sensitive to OIV. Therefore, NEMOMED12 ensemble shows a
realistic chronology of DWF which is mainly triggered by atmospheric forcings, in agreement
with Herrmann et Somot (2008); Herrmann et al. (2010).
4.3.2. Estimating the deep convection area
We compute both convection area estimates AMLD and Acold from observations (black) and
NEMOMED12. Fig.5.3 displays AMLD and Acold surfaces in observations and in NEMOMED12
ensemble. Note that AMLD estimate from observations integrates data from the winter 2013
cruise and ARGO profiles between 3-February-2013 and 21-February-2013, whereas Acold esti-
mate is deduced from the January-March 2013 minimum θ400−600m retrieved from glider profiles.
Estimates in NEMOMED12 are computed at the same dates (blue) for evaluation purposes and
as annual maxima (red) to assess the integrated modelled DWF area.
First, Acold and AMLD surfaces are in agreement on a mixed patch location off the Gulf
of Lions between 4 − 6◦E and 41.2 − 42.8◦N , excluding slope areas. However, Acold > AMLD,
which is consistent with the fact that AMLD is only computed during the intense mixing phase,
whereas Acold is more integral in time. In addition, both diagnostics physically differ : AMLD
results solely from intense vertical mixing during the DWF events, whereas Acold also results
from the post-convection spreading of the convective intermediate waters.
The modelled DWF area at the observations dates (blue) covers the observed area but it
extends further south to 41◦N (AMLD) and 40◦N (Acold) on average and marginally to the
northeast. In addition, the northern extent of the DWF area is underestimated. The annual
maximum DWF area in NEMOMED12 (red) is largely increased for AMLD, especially to the
south of the mixed patch and the Ligurian sea, whereas Acold is marginally increased. This
confirms that in observations, Acold estimate is more integrated in time than AMLD.
We now look at the impact of OIV on DWF. We assess the ensemble dispersion by computing
the mixed patch dispersive fraction (DF) which measures the fraction between the dispersive
mixed patch area (at least one member doesn’t simulate DWF) and the total mixed patch area
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Figure 4.5: (a) Convection area AMLD in observations (black) and NEMOMED12 ensemble
at the dates of observations (blue) and as an annual maximum (red). In NEMOMED12, the
ensemble mean (bold), minimum (thin) and maximum (thin) areas are displayed (b) Convective
area Acold, with the same colour code. Grey areas have a bathymetry slope higher than 2%.
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Observations NEMOMED12
AMLD (km2) 16,800 17, 800± 1, 700
AMLD max (km2) / 28, 000± 900
DFMLD (%) / 47
Acold (km2) 29, 000 45, 000± 1, 700
DFcold (%) / 52
VMLD (1013m3) 2.4 3.4± 0.1
VMLD max (1013m3) / 5.7± 0.2
Vdens (1013m3) 4.5± 1.1 3.3± 0.2
Vdens max (1013m3) 7.6± 1.6 5.4± 0.2
Restrat. (1013m3) −2.6± 1.1 −1.4± 0.2
DTRprecond (1013m3) / −2.4± 0.0
DTRmix (1013m3) / 5.8± 0.2
DTRrestrat (1013m3) / −1.9± 0.2
TABLEAU 4.1: Large-scale estimates related to the 2012-2013 convective event in observations
and NEMOMED12 ensemble : convection area AMLD and Acold, ensemble dispersive fraction
DFMLD and DFcold, convection volume VMLD and V29.11, restratification rate and the diapycnal
transformation rate (DTR) for the preconditioning (before 5-Jan-2013), intense mixing (5-Jan-
2013 to 24-Mar-2013) and restratification (after 24-Mar-2013) phases. NEMOMED12 ensemble
standard deviation is displayed when relevant.
(at least one member simulates DWF) : DF = max(AMLD)−min(AMLD)
max(AMLD) . Note that these surfaces
are obtained from spatial composites of all members, so that : min(AMLD) is the area where
all members simulate DWF, and max(AMLD) is the area where at least one member simulates
DWF. All basin-scale convection estimates are given in Table 5.1. The DFMLD and DFcold
reach resp. 47 and 52%, meaning that about half of the DWF area is impacted by OIV. Fig.5.3
shows that this dispersion is lower to the northwest, along the slope, than to the southeast,
offshore. However, a large dispersion was visible at LION buoy (Fig.5.2), which is consistent
with its location at the northern boundary of the modelled mixed patch.
The 2% bathymetry slope shows that areas most impacted by OIV are in the vicinity of
the slope area. This suggests that the bathymetry slope inhibits the OIV. It is also visible in
both mixed patch surface estimates from observations whose northern edges follow closely the
2% bathymetry slope contour. This result is consistent with results from idealized simulations
(Spall, 2004; Pennel et al., 2012) which identify that the bathymetry slope inhibits boundary
current instabilities and eddy fluxes between the shelf and the open-sea. Spall (2004) find using
the linear quasi-geostrophic theory from Blumsack et Gierasch (1972) that cross-slope eddy
fluxes are reduced by a factor 5 when the bathymetry slope is as large as the isopycnal slope,
as compared to a flat bottom. Assuming that the OIV is related to eddy activity, consistently
with results from Penduff et al. (2014), we conclude that the bathymetry slope inhibits the OIV
of DWF in slope regions.
Fig.4.6 displays the daily series of AMLD and Acold in NEMOMED12 and the estimates
from observations. In observations, AMLD = 16, 800km2 and Acold = 29, 000km2, confirming
that Acold > AMLD. NEMOMED12 simulates well AMLD, however it overestimates Acold. Now
looking at the modeled AMLD and Acold time evolution, Fig.4.6 reveals a different behaviour
between both estimates. Whereas AMLD is intermittent and decreases between the main in-
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tense mixing episodes, Acold increases constantly throughout the intense mixing phase. AMLD
is derived from the MLD and gives an instantaneous estimate of convection which is maximal
on 26-Feb-2013, whereas Acold is integral in time and maximum on 20-Mar-2013. In NEMO-
MED12 ensemble, AMLD and Acold reach resp. 28, 000 ± 900 and 45, 000 ± 1, 700km2. Finally,
the post-convection Acold decreasing trend results only from internal ocean physics (advection
and mixing) as the intermediate layer is isolated from surface.
For both maximum AMLD and Acold estimates, the OIV is relatively low, with an STD
below 5%. This result is in contrast with previous conclusions showing that at LION buoy
and in the open-sea, the OIV can highly modulate DWF. It means that the impact of OIV on
DWF compensates over space on average. Such conclusions are in agreement with Herrmann
et al. (2010) but in disagreement with Léger et al. (2016), however both studies perturb the
basin-scale summer hydrology, which is expected to be mostly forced and less related to OIV
(Grégorio et al., 2015). Finally, we note that the OIV increases with time for Acold and it is
largest in spring : this suggests that it might play a larger role in DWF at interannual scales.
To conclude the 2012-2013 convective winter is well-reproduced in terms of geography and
intensity by NEMOMED12 although it seems to be overestimated to the south and underesti-
mated to the north of the DWF area. Two diagnostics have been proposed, which assess either
the mixed patch extent resulting from local vertical mixing (AMLD) or the cold intermediate
signature of DWF (Acold). The OIV modulates largely the DWF geography in the open-sea but
it impacts marginally the integrated DWF area.
4.3.3. Estimating the DWF rate
We now turn to the convective volume estimates. Fig.5.4 displays VMLD and V29.11 estimates
in observations and their daily timeseries in NEMOMED12 in the NWMed sea (blue) or in the
open-sea (H > 2000m, red). In observations, VMLD = 2.4 1013m3, equivalent to an annual
flux of FMLD = 0.75Sv. Vdens is deduced from the difference between V29.11 in spring 2013
and V29.11 in summer 2012 (see Waldman et al. (2016) for more details) and it reaches the
larger value of Vdens = 4.5 ± 1.1 1013m3, equivalent to an annual flux of Fdens = 1.4 ± 0.3Sv.
In addition, Waldman et al. (2016) suggested that the basin-integrated DWF rate could have
reached Vdens = 7.6 ± 1.6 1013m3 or Fdens = 2.3 ± 0.5Sv Similarly to Acold and AMLD, Vdens >
VMLD, which is consistent with the fact that VMLD results from vertical mixing during deep
convection, whereas V29.11 also results from post-convection spreading. Such a discrepancy is
also likely to be related to observation sampling issues.
NEMOMED12 ensemble shows convection volume evolutions similar to the convective area
estimates : VMLD is intermittent with a maximum on 26-Feb-2013 whereas V29.11 increases
throughout the intense mixing phase with a maximum on 17-Mar-2013. The ensemble STD <
5% for both estimates, confirming that the OIV impacts marginally the basin-scale DWF rate.
Modelled VMLD is overestimated by 46% in the observation period, but it shows a very large
temporal variability which is likely to explain part of this bias. Its maximal value reaches an
ensemble mean of VMLD = 5.7 ± 0.2 1013m3 or FMLD = 1.8 ± 0.1Sv on 26-Feb-2013. Vdens =
5.4 ± 0.2 1013m3 or Fdens = 1.7 ± 0.1Sv during the intense mixing phase (blue), however it is
underestimated by 22%, reaching Vdens = 3.6± 0.2 1013m3 or Fdens = 1.1± 0.1Sv, at the dates
of observations and in the open-sea (H > 2000m, red). The modelled V29.11 over the whole
NWMed sea (blue) is higher by 2.3% but it gives the same value for Vdens, confirming that in
NEMOMED12, most of DWF occurs in the open-sea. Now considering the upper estimate of
Fdens = 2.3±0.5Sv from Waldman et al. (2016), NEMOMED12 could underestimate the DWF
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Figure 4.6: (a) Convective area AMLD as a function of time in observations (black) and NE-
MOMED12 ensemble (blue). The bold lines represent the ensemble mean and the enveloppes
cover minimum and maximum values. (b) Convective area Acold as a function of time, with the
same colour code.
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(a) VMLD

























Figure 4.7: (a) Convective volume VMLD as a function of time in observations (black) and
NEMOMED12 ensemble (blue). The bold lines represent the ensemble mean and the enveloppes
cover minimum and maximum values. (b) Dense water volume V29.11 as a function of time, in
the open-sea (H > 2000m) for observations (black) and NEMOMED12 (red) and in the whole
basin for NEMOMED12 (blue).
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rate by 29%. Finally the modelled Fdens = 1.7 ± 0.1Sv is very close to results from Estournel
et al. (2016b) with a similar initial condition but different fluxes, and it is largely different from
Léger et al. (2016) estimates which range from 0.59 to 2.59Sv depending on the initialization of
ocean summer preconditioning. Such differences are likely to be related to biases in the initial
states used by Léger et al. (2016), as they use MERCATOR analysis which was shown to have
biases twice as large as Estournel et al. (2016b) objective analysis.
Finally, the restratification rate is computed with the V29.11 decrease rate between 13-Apr-
2013 and 24-Jun-2013. In observations, it reaches −2.6±1.1 1013m3, larger than NEMOMED12
(red) that reaches −1.4 ± 0.2 1013m3. Over the whole domain, NEMOMED12 restratification
rate (blue) is even lower (−1.2±0.2 1013m3), meaning that a fraction of the newly-formed dense
water volume is exported from the open-sea to the slope and shelf area. The impact of OIV
on restratification is larger in relative terms, reaching 14%. NEMOMED12 values are similar
to those found by Herrmann et al. (2008) for the 1986-1987 case study at the eddy-permitting
resolution.
To conclude, convective volume estimates confirm that OIV has a marginal impact on
basin-scale DWF but that increases with time. Vdens estimates suggest that NEMOMED12
underestimates the DWF rate, however VMLD suggests the contrary, which might be related to
observation sampling issues of the intermittent DWF events or to the different physical nature
of both estimates. Finally V29.11 reveals that NEMOMED12 underestimates the restratification
rate.
4.3.4. Hydrological signature of convection
4.3.4.1 Quantitative deep water transformations
We now turn to the hydrological properties of water masses during deep convection. Fig.4.8
displays the NWMed sea quantitative (θ,S) diagram and the dense water volume Vdens on 1-
Aug-2012, and their successive evolutions at the dates of the spring (13-Apr-2013) and summer
(24-Jun-2013) cruises, in NEMOMED12 and observations. Note that for clarity purposes, only
NEMOMED12 ensemble mean is displayed in Fig.4.8a-b,c,e. At the initial state (Fig.4.8a-
b), deep water (θ,S) and σ0 properties are similar in NEMOMED12 and observations (see
Fig.4.3), therefore only NEMOMED12 ensemble mean is displayed. Most of the NWMed basin
volume water hydrology is (12.88− 12.92◦C,38.47− 38.49psu) and 29.105− 29.12kg/m3, which
corresponds to the WMDW properties preceeding the 2012-2013 convective event (Durrieu
de Madron et al. (2013)). Waters denser than 29.10kg/m3 account for 69% of the NWMed
sea volume, and those denser than 29.05kg/m3 account for 88% of it. Therefore, most of the
NWMed sea volume is displayed in Fig.4.8a-b. The observed dense water volume doesn’t vary
significantly between summer 2012 and winter 2013 cruises (Fig.5.4b), which is therefore not
displayed.
On 13-Apr-2013, after preconditioning, intense mixing and ∼ 3 weeks of restratification
have occurred, the dense water properties are marked with an increasing density trend in
both NEMOMED12 and observations (Fig.4.8c-d). Most of the volume increases occur bet-
ween 29.11− 29.125kg/m3. The observed DTR (Fig.4.8d) reaches 4.5 1013m3, close to the NE-
MOMED12 value of 4.9 ± 0.2 1013m3. The maximum diapycnal transformation is reached at
29.11kg/m3 in observations, whereas in NEMOMED12 ensemble it is reached at higher densi-
ties (29.116kg/m3). The impact of OIV on modelled DTR is low (STD = 8%). This confirms
that OIV doesn’t impact largely the basin-scale DWF in terms of hydrological transformation
on an annual basis.
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(c) 13-Apr-2013 (θ,S) variation (d) 13-Apr-2013 σ0 variation







































(e) 24-Jun-2013 (θ,S) variation (f) 24-Jun-2013 σ0 variation



































Figure 4.8: (a) Quantitative (θ,S) diagram and (b) dense water volume from Estournel et al.
(2016b) basin-scale objective analysis on 1-Aug-2012. For the (θ,S) diagram, the volume fraction
of the total NWMed ocean volume, in %, is displayed per (θ,S) class bin of resolution 10−3psu
and 10−3 ◦C. (c,e) variations of the (θ,S) and (d,f) dense water volumes resp. between 1-Aug-
2012 and 13-Apr-2013 and between 13-Apr-2013 and 24-Jun-2013. Observations are displayed in
black, NEMOMED12 ensemble mean in blue and the min-max enveloppe in light blue. For (c,e),
only the −0.05%/0.001psu/0.001◦C (dotted) and +0.05%/0.001psu/0.001◦C (solid) contours
are displayed.
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Quantitative (θ,S) transformations (Fig.4.8c) show a large difference between observations
of a warming and saltening trend (∼ +0.02◦C,∼ +0.01psu), consistent with recent trends
(Schröder et al. (2006); Durrieu de Madron et al. (2013)) and a modelled cooling and saltening
trend of (∼ −0.02◦C,∼ +0.005psu). The lack of warming signal in NEMOMED12 explains its
bias in the newly formed WMDW density (Fig4.8d.). It is consistent with the overestimation of
surface cooling by ALDERA atmospheric forcing (see Appendix 4.6). Also, the saltening trend
is stronger in observations than NEMOMED12 despite a low initial salinity bias (Fig.4.3b) and
a positive evaporation bias related to ALDERA forcing. Therefore, this fresh model bias doesn’t
result from local forcing. We found (not shown) that this fresh bias develops throughout the
simulation as a signature of too fresh AW advected to the NWMed sea. The cause for this bias
is left for further studies. In NEMOMED12, a distinct volume of hydrology (12.9◦C,38.48psu)
in formed, of similar density as the pre-existing WMDW (Fig.4.8c). Finally, in observations,
waters lighter than 29.05kg/m3 also contribute to DWF whereas in NEMOMED12, the new
WMDW results mostly from the densification of old WMDW of density 29.1 < σ0 < 29.116
(Fig.4.8d).
On 24-Jun-2013, after ∼ 10 more weeks of restratification, a fraction of the newly-formed
dense water has disappeared, mostly replaced by lighter WMDW and LIW (Fig.4.8e-f). In
observations, half of the newly-formed dense water has disappeared, representing a DTR of
2.6 1013m3, replaced at ∼ 70% by lighter WMDW and at ∼ 25% by LIW. In NEMOMED12,
the LIW lighter than 29.10kg/m3 contributes to most of the dense water replacement (Fig.4.8f.)
and the DTR is 54% lower in NEMOMED12 (1.2 1013m3). Previous results (Herrmann et al.
(2008)) have shown that eddy-permitting numerical models underestimate the destruction of
new WMDW by export and mixing, which is likely to cause this bias. Finally, the OIV impact
on the DTR is of 14%, confirming its increase with time.
To conclude, the quantitative deep water transformations reveal that the densification of
deep waters and the DTR during the DWF events is realistic in NEMOMED12. However, the
hydrological transformation is marked with warming and saltening in observations, whereas
a cooling and low saltening dominates NEMOMED12. During restratification, NEMOMED12
underestimates the DTR because of too low replacement of the new WMDW by new WMDW.
The OIV plays a marginal role in modulating basin-scale hydrological transformations, although
an increase of its impact on DTR with time is confirmed.
4.3.4.2 Deep water evolution at LION
We now focus on the evolution of WMDW hydrology throughout 2012-2013 in order to
identify the origin of thermohaline transformations. Fig.4.9 displays the daily variation of S,
θ and σ0 at the bottom of LION mooring (2300m depth) in observations and NEMOMED12.
We observe a saltening trend of ∼ 0.004psu consistent with quantitative (θ,S) transformations
(Fig.4.8c) mostly between early February and early March. Some high-frequency variability is
visible during the intense mixing phase, possibly linked to eddy activity and/or internal waves
(Bosse et al., 2016), but they are lower in amplitude than the saltening trend. The observed
θ shows a long-term warming trend of ∼ 0.015◦C throughout the period, also consistent with
Fig.4.8c. However, the intense mixing phase is dominated by high-frequency variability and no
clear temperature trend is visible in this period. Therefore, LION mooring suggests that the
warming and saltening trend in Fig.4.8c. result from different mechanisms : a warming related
the 2012 DWF event and a saltening during the 2013 DWF event. As a resultant, σ0 slowly
decreases before and after the intense mixing phase due to warming, whereas it increases rapidly
(∼ +0.003kg/m3) in February due to saltening.
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Figure 4.9:Daily timeseries of sea bottom (2300m depth) θ, S and σ0 at LION mooring in 2012-
2013, in observations (black) and in NEMOMED12 ensemble (blue). The bold lines represent
the ensemble mean and the enveloppes cover minimum and maximum values. Independent ob-
servations are displayed in dots (LION mooring) and stars (cruise measurements) ; an offset of
-0.0052psu has been applied to LION mooring data using intercalibrated cruise measurements.
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In NEMOMED12, a fresh (∼ −0.004psu) and light (∼ −0.002kg/m3) bias is present before
the intense mixing phase, but the temperature and its warming trend are remarkably well
reproduced. A densification trend appears from 10-Feb-2013, in agreement with observations.
It is mostly related to a cooling of −0.02◦C, in agreement with Fig.4.8c. The corresponding
densification is accurately simulated, in agreement with Fig.4.8d. We also note a freshening
trend of −0.002psu in NEMOMED12 during the intense mixing phase, related as argued before
to the downward propagation during DWF of a fresh AW bias that develops throughout the
simulation. The lack of a saltening signal at LION may be due to the weakness of this saltening
and its space variability (Fig.4.8c). Finally, during the restratification phase, the long-term
warming trend is again well reproduced by NEMOMED12.
The OIV is almost null until the DWF event starts, when it reaches values comparable to
the ensemble mean signal in terms of θ and σ0 (STD = 0.013◦C and 0.003kg/m3 on 28-Feb-
2013). This means that OIV can largely impact the chronology and properties of DWF locally.
This behaviour was already visible at the surface of LION buoy (Fig.5.2) and in terms of the
convective surface (Fig.5.3).
As a conclusion, the model evaluation confirms that NEMOMED12 reproduces realistically
the well-documented and intense 2012-2013 DWF event. The chronology of the event is well
reproduced thanks to an accurate surface forcing chronology and summer ocean preconditioning.
NEMOMED12 simulates a DWF mostly off the Gulf of Lions, in agreement with observations,
but too much to the south. In terms of intensity, despite divergent estimates from observations,
NEMOMED12 shows the right order of DWF magnitude. In terms of hydrology, the WMDW
densification is accurately reproduced and driven by a cooling in NEMOMED12 rather than
a saltening in observations, which is consistent with a too strong latent heat loss induced
by ALDERA. Finally, the OIV was shown to largely impact the geography of DWF and its
hydrology locally, mostly in the open-sea, but it modulates marginally the integrated DWF
rate. Several diagnostics also show an increase of OIV through time, especially during the
intene mixing phase, suggesting its impact could be larger at interannual timescales.
4.3.5. Identification of processes driving water mass transformations
Despite some biases, NEMOMED12 represents realistically the 2012-2013 DWF event. We
now use it to identify the processes driving water mass transformations during deep convection
by computing a water mass transformation diagnostic in σ0, θ and S dimensions. We decompose
the 2012-2013 period into 3 DWF phases : preconditioning, intense mixing and restratification.
Intense mixing starts on 5-Jan-2013 when surface DWF (Su) at σ0 = 29.11kg/m3 becomes
non-negligible in NEMOMED12, and it ends on 24-Mar-2013 when Su becomes negligible at
this class. As a consequence, we define preconditioning between 1-Aug-2012 and 4-Jan-2013
and restratification between 25-Mar-2013 and 30-Jun-2013.
4.3.5.1 Preconditionning
Fig.5.5 displays water mass transformations in NEMOMED12, for the 3 phases of convection
and as a function of σ0, θ and S. In terms of density, the preconditioning phase (Fig.5.5a) is
dominated by the replacement of WMDW denser than 29.102kg/m3 by lighter water, mostly
(80-90%) LIW of density 29.08−29.10kg/m3 (DTR = −2.4±0.0 1013m3). The lateral transport
T largely dominates the dense water budget through meridional exchanges with the Algerian
basin between Menorca and Sardinia islands (not shown).
Transformations in the temperature and salinity dimensions (Fig.5.5d,g) also reveal the
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(a) Preconditionning - σ0 (b) Intense mixing - σ0 (c) Restratification - σ0
(d) Preconditionning - θ (e) Intense mixing - θ (f) Restratification - θ
(g) Preconditionning - S (h) Intense mixing - S (i) Restratification - S
Figure 4.10: (a-c) Evolution of the NWMed sea dense water volume (V in m3) in NEMO-
MED12 as a function of σ0 and contributions of surface fluxes (Su), lateral transport (T) and
internal mixing (M) during (a) preconditioning (1-Aug-2012 to 4-Jan-2013), (b) intense mixing
(5-Jan-2013 to 24-Mar-2013) and (c) restratification (25-Mar-2013 to 30-Jun-2013). The bold
lines display the ensemble mean and the enveloppes cover minimum and maximum values. (d-f)
and (g-i) : same as (a-c) for diathermal and dia-haline transformations.
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destruction of cold (12.88− 12.90◦C) and fresh (38.46− 38.48psu) waters replaced by warmer
(12.90−13.7◦C) and saltier (38.48−38.60psu) waters, at a rate of TTR = 2.9±0.1 1013m3 and
HTR = 2.3± 0.1 1013m3. OIV is very low in all cases, suggesting that at that stage, it impacts
marginally water mass transformations. However, those transformations are only dominated
by transport in the range 12.92 − 13.70◦C and 38.49 − 38.58psu. Indeed, an intense internal
mixing occurs at the hydrology of WMDW (12.88− 12.92◦C and 38.46− 38.49psu) and for the
saltiest LIW (38.58−38.70psu) which is responsible for the warming and saltening of WMDW.
The maximum volume transformations induced by Su and M are similar, meaning that both
processes drive the preconditioning phase. In addition, M has no density signature, it therefore
corresponds to isopycnal mixing.
To conclude, the preconditioning phase is marked with the export of WMDW and the
import of LIW through the Menorca - Sardinia section and with the mostly isopycnal mixing of
WMDW of different hydrological properties. The latter result is consistent with the domination
of isopycnal mixing over diapycnal mixing in the world ocean (Iselin, 1939; McDougall, 1987;
McDougall et al., 2014). In NEMOMED12, diapycnal mixing is parametrized through vertical
turbulence and it can reach in the interior ocean its background value of Kzb = 10−5m2/s,
whereas isopycnal mixing is resolved by mesoscale eddies and parametrized by a tracer diffusion
coefficient of Kh = 60m2/s. The ratio between both diffusivity coefficients can therefore reach
Kh/Kzb = 6 106 in the interior ocean. Such an isopycnal mixing between different WMDW
might be the signature of the 2012 DWF event (Durrieu de Madron et al., 2013) spreading
phase that mixes new and old WMDW.
4.3.5.2 Intense mixing
During the intense mixing phase, Fig.5.5b. shows a large DTR of 5.8 ± 0.2 1013m3. The
dense waters formed have densities between 29.114 − 29.128kg/m3, confirming that the large
densification signal visible for NEMOMED12 in Fig.4.8d occurs during the intense mixing
phase. Most of the DWF is associated with the destruction of lighter WMDW, as ∼ 65%
of the water destroyed has 29.10 < σ0 < 29.114kg/m3. Now looking at the contributions
to this intense mixing phase, the dominant term is the surface forcing Su, which confirms
that ocean convection is triggered by surface fluxes. The surface term resembles the total
volume variation, however its amplitude is higher, reaching 6.4 1013m3, and it acts at higher
densities. The interior mixing term is also large during this phase, although lower by a factor
∼ 2 than surface forcing. It acts at denser levels than the surface term : it destroys totally the
densest waters (σ0 > 29.118kg/m3) formed at the surface and replaces them with slightly lighter
WMDWs (29.108 < σ0 < 29.118kg/m3). This implies that the new WMDW ultimately result
from internal mixing. It might be related either to the vertical mixing during the mixed layer
deepening, or to horizontal mixing at the mixed patch boundaries. Finally, lateral transport
resembles highly its structure during preconditioning but it only contributes to a small fraction
of dense water transformations during this phase.
The WMDW formation rate reaches similar values in temperature and salinity dimensions,
with the formation of new WMDW at properties of 12.84 − 12.90◦C and 38.48-38.51psu. Ho-
wever, whereas Su plays a marginal role in dia-haline transformations, it triggers large dia-
thermal transformations : this illustrates that the DWF event is forced at the surface by thermal
buoyancy fluxes. In addition, in both cases, internal mixing plays a central role in determining
the resulting WMDW properties : it dominates all dia-haline transformations and it counteracts
surface dia-thermal fluxes to form waters between 12.84− 13.16◦C and destroy a large volume
of LIW. T also has a similar structure to the preconditioning phase and plays a minor role.
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To conclude, DWF is forced by surface thermal buoyancy forcing. However, in all dimensions
internal ocean mixing counteracts surface forcing and reduces the resulting DWF rate and
the density of the new WMDW. Together with prior water column properties, it ultimately
determines the hydrological properties of the new WMDW formed. The ensemble dispersion
is again low, although higher (STD = 0.2 1013m3 for the DTR, TTR and HTR) than in the
previous phase.
4.3.5.3 Restratification
Finally, during the restratification phase, Fig.5.5c. shows the new WMDW destruction at
σ0 > 29.12kg/m3 and DTR = −1.9 ± 0.2 1013m3. They are replaced by all three main water
masses of the basin : AW lighter than 29.05kg/m3 account for 35% of the replacement, LIW
of 29.05 < σ0 < 29.10kg/m3 account for 40% and finally lighter WMDW account for the
remaining 25%. The surface term is negligeable by construction. Lateral transport is dominated
by the meridional exchanges with the Algerian basin (not shown), it exports both old (29.105−
29.114kg/m3) and new (29.114− 29.128kg/m3) WMDW and it imports mostly LIW (29.08−
29.10kg/m3). It is enhanced with respect to the preconditioning phase, being twice as large
per day. Mixing destroys the densest WMDW and LIW waters to form lighter WMDW. As a
resultant, most of the lighter WMDW of 29.105 < σ0 < 29.120kg/m3 exported to the Algerian
basin are replaced in the NWMed by the internal mixing processes, and their volume remains
almost constant during the restratification phase.
Transformations in the temperature and salinity dimensions (Fig.5.5f,i) are larger than dia-
pycnal transformations, with TTR = 2.4±0.2 1013m3 andHTR = 3.7±0.4 1013m3. We also note
the destruction of mostly WMDW with a cold (12.84− 12.86◦C) and fresh (38.47− 38.48psu)
signature. It is replaced by two distinct water masses : warmer and saltier WMDW, and LIW.
Thermohaline transformations reveal that internal mixing plays a large role in setting interme-
diate and deep water characteristics. Indeed, internal mixing contributes to the formation of
warmer (12.88−12.90◦C) and saltier (38.48−38.49psu) WMDW and of colder (13.16−13.40◦C)
and fresher (38.50−38.54psu) LIW typical of the NWMed basin. Both internal mixing processes
have a strong isopycnal component because they have little or no density signature. In addition,
the volumes involved in dia-thermohaline mixing, and particularly dia-haline mixing, are larger
than diapycnal mixing. It means that during restratification, isopycnal internal mixing contri-
butes to the dominant water mass transformations : the formation of WMDW and LIW waters
resulting from the mixing of pre-existing waters. Finally, the ensemble dispersion is higher than
in the two previous phases, showing that through time, and as a consequence of DWF, OIV
plays a larger role in water mass transformations.
To conclude, during the restratification phase, lateral exchanges with the Algerian basin
play an important role, similar in nature but more intense than during the preconditioning
phase. It exports WMDW and imports LIW, feeding the basin-scale thermohaline circulation.
In addition, a large internal mixing occurs within the basin, partly diapycnal and mostly iso-
pycnal, which alters the properties of both the WMDW and LIW. The WMDW are warmed,
saltened with almost no density signature, whereas the LIW are cooled and freshened with
a low densification signature. The mixing magnitude suggests that isopycnal mixing plays a
central role in determining the long-scale properties of intermediate and deep waters in the
NWMed sea. It is therefore a key physical mechanism to resolve and parametrize in numerical
ocean models.
Finally, each phase of DWF is marked with distinct thermohaline regimes : during pre-
conditioning, the basin-scale thermohaline circulation is fed by exchanges with the Algerian
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basin. During intense mixing, surface heat fluxes trigger deep convection and internal mixing
largely determines the resulting WMDW properties. During restratification, lateral exchanges
and internal mixing are enhanced. They feed the basin-scale thermohaline circulation and de-
termine the long-term properties of intermediate and deep waters in the NWMed sea. During
both the preconditioning and the restratification phases, we identified a large contribution of
isopycnal mixing to diathermal and dia-haline transformations, contributing to heat and salten
the WMDW.
4.4. Discussions
This study focused on NEMOMED12 evaluation, the quantification of OIV and the iden-
tification of processes driving water mass transformations. We now discuss the hypotheses,
limitations and perspectives.
4.4.1. Model evaluation
NEMOMED12 has been evaluated using a wide range of observations : from local to basin-
scale measurements, focusing on ocean-atmosphere fluxes, ocean hydrological properties and
DWF. We can note the lack of a diagnostic on mesoscale activity which impacts both DWF
(Gascard, 1978) and OIV (Penduff et al., 2011) and migh be poorly represented at the eddy-
permitting resolution of NEMOMED12. However, the aim of this study is to provide diagnostics
on DWF and water mass transformations that are integrated in space and/or in time.
Results regarding NEMOMED12 evaluation show overall its realism in simulating the 2012-
2013 DWF events. However, two main biases have been identified : a southward shift of the
mixed patch location and a compensating θ-S bias in the new WMDW properties. The first
bias is probably related to the representation of the Northern Current and North Balearic
front in NEMOMED12, as they dominate the advection of buoyant AW around the DWF area
(Herrmann et al., 2008) and constrain the mixed patch location. Given the Northern Current
Rossby radius of deformation (Crépon et al., 1982; Millot, 1991), the Northern Current is
expected to be diffusive and therefore wider than observed at NEMOMED12 resolution, which
remains to be documented. As for the southward shift of the North Balearic Front, it is visible
in the 40m currents of Hamon et al. (2016) hindcast simulation, with a similar NEMOMED12
configuration, as compared to their reanalysis (Fig.7 of Hamon et al. (2016)). In particular, we
note the presence of an intensified anticyclonic eddy in the Balearic sea which weakens the North
Balearic Front and shifts it to the south. This eddy is no more present in their reanalysis. In our
simulations, such a standing eddy was not observed, possibly due to the model initialization,
however an anticyclonic circulation anomaly might have developped throughout the simulation.
The origin of such a bias remains to be documented.
We showed that the cold bias in the newWMDW is related to ALDERA atmospheric forcing
which overestimates strong latent heat flux events. It would probably be reduced by replacing
Louis (1979) turbulent flux parametrization by a more recent one such as Fairall et al. (2003).
As for the fresh bias in the new WMDW, we argued that it originates from a fresh AW bias
that develops throughout the simulation at the surface and propagates at depth during DWF.
Such a bias might originate from exchanges at the straits of Gibraltar and Sicily or from biases
in the WMed sea circulation. In particular, the Balearic sea anticyclonic anomaly might bypass
the general cyclonic circulation of AW around the basin and advect anomalously fresh AW to
the NWMed sea. The origin of this bias also remains to be documented.
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4.4.2. OIV estimate
This study quantifies for the first time the impact of OIV on the Mediterranean sea and
on DWF. For this purpose, we perturbed the mesoscale hydrology in summer 2012, assuming
that OIV is mostly related to mesoscale activity. Therefore, we made two approximations
regarding the spatial scales involved : that smaller scales (e.g. submesoscale) and basin-scale
hydrology play a marginal role in OIV. Due to computational costs, the former is unresolved
by NEMOMED12 and to our knowledge, its impact on OIV has not been assessed so far.
Now the basin-scale hydrology was fixed in summer 2012 in order to reproduce realistically
the 2012-2013 case study. By doing so, the large-scale OIV was cancelled by construction.
However, a recent study (Sérazin et al., 2015) suggests the large impact of OIV at scales up
to ∼ 500km, which is the approximate size of the NWMed sea. Therefore, in an uninitialized
configuration, the basin-scale OIV might contribute to increase the total OIV. This issue is
intimately related to timescales as the reverse energy cascade between mesoscale and basin-scale
OIV takes place at interannual timescales (Sérazin et al., 2015). We can expect an increase of
OIV at interannual timescales as a result of this inverse cascade. We documented an increase
of OIV through time in NEMOMED12 which is consistent with this prediction.
Regarding mesoscale, NEMOMED12 only partially resolves it due to the low stratification
in the NWMed sea. Similar studies will have to be conducted with eddy-resolving models to
determine NEMOMED12 realism. However, the largest mesoscale structures are resolved by
NEMOMED12 and they also have the largest stratification signature : it can be assumed that
such mesoscale structures dominate the OIV impact on DWF. In addition, results regarding
the sea level OIV at the global scale showed very similar results at eddy-permitting and eddy
resolving resulutions (Penduff et al., 2014).
Finally, the ensemble size responds to the constraints of limiting computational costs and
documenting OIV. We used a 10-member ensemble whereas previous studies used 50 members
(Penduff et al., 2011, 2014; Grégorio et al., 2015; Sérazin et al., 2015, 2016). Unfortunately, due
to computational costs, we could not increase the ensemble size. Further work should be done
to determine the minimum ensemble size for which the OIV statistics converge.
4.4.3. Water mass transformations
Finally, we focused on water mass transformation diagnostics. We identified the large role
played by lateral exchanges with the Algerian basin during preconditioning and restratification.
They feed the Mediterranean thermohaline circulation. However, we did not establish the link
between these exchanges and the restratification of the DWF area, that is the buoyancy ad-
vection. It would be interesting to link such exchanges to the DWF area restratification, which
impacts the magnitude and properties of deep convection.
We also identified the large role played by internal mixing in all phases : it largely determines
the new WMDW properties during the intense mixing phases, and it also impacts the long-term
intermediate and deep water properties during preconditioning and restratification. However,
the water mass transformation diagnostic only gives access to a basin-scale internal mixing
rate. It would be interesting to identify the regions where such mixing occurs. In particular, it
would allow to determine if internal mixing during DWF is mostly vertical (due to the mixed
layer deepening) or horizontal (due to mixing at the boundaries of the mixed patch).
Also, we identified for the first time a large isopycnal mixing during preconditioning and
restratification. Both the WMDW and LIW are involved in this mixing, which is enhanced
during the restratification phase. The question of its spatial distribution and its origin remains
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open. In NEMOMED12, it might be generated by explicitely-resolved mesoscale eddies or by
their parametrization in the isopycnal mixing coefficient. The question of its realism also remains
to be documented.
Finally, because of the density dependency on pressure, there is in theory no equivalence
between isopycnal and isoneutral mixing. The former has been determined from a surface-
referenced potential density σ0 which doesn’t follow isoneutral surfaces (of neutral buoyancy)
far from the surface. All diagnostics related to σ0 are impacted by this source of error. However,
σ0 is by far the most used density variable in the Mediterranean sea, which facilitates the
interpretation of results and the comparison with previous studies. In addition, no neutral
density function γn (Jackett et McDougall, 1997) has been implemented in the Mediterranean
sea, and such a work would be useful to limit errors in density-related diagnostics.
4.5. Conclusions
Winter 2012-2013 was an intense and well-documented dense water formation (DWF) period
in the northwestern Mediterranean (NWMed) sea. In this study, we use an ensemble eddy-
permitting simulation with the regional model NEMOMED12 in order to evaluate its realism
in representing the DWF process, to assess the impact of ocean intrinsic variability (OIV) in
DWF and to characterize the physical processes that drive water mass transformations. For that
purpose, we use a perturbed initial state ensemble with a common basin-scale initial hydrology
deduced from observations in summer 2012 and a perturbed mesoscale hydrology deduced from
a twin hindcast simulation.
We first characterize and evaluate the chronology and geography of DWF, we quantify
the DWF and restratification rate and we assess the main hydrological transformations invol-
ved. NEMOMED12 reproduces realistically the well-documented and intense 2012-2013 DWF
event. The chronology of the event and its surface signature are well reproduced with three
main intense vertical mixing episodes between late January and mid-March. Accurate initial
hydrology and surface forcing chronology are necessary ingredients to reproduce this event.
Its location compares overall well with observations, with a mixed patch mostly off the Gulf
of Lions, although too much to the south. The DWF rate is estimated with complementary
methods and NEMOMED12 shows the right order of magnitude of 1.7-1.8Sv. Observations
suggest either that NEMOMED12 is realistic (mixed patch area), that it overestimates (mixed
patch volume and cold intermediate water area) or underestimates (dense water volume) DWF.
The discrepancies are related to the different physical nature of each diagnostic and to different
observation periods. In terms of hydrology, the Western Mediterranean Deep Water (WMDW)
densification and associated diapycnal transformation rate is realistic in NEMOMED12. Ho-
wever, the thermohaline signature is mostly a cooling in NEMOMED12, but a warming and
saltening in observations. This is consistent with the atmospheric forcing ALDERA which was
shown to be realistic in terms of surface parameters and chronology, but which overestimates
the net heat loss mostly due to the latent heat flux.
The OIV impacts largely the DWF event geography and properties locally, especially in
the open-sea. More than 50% of the modelled mixed patch surface is impacted by OIV. It is
however low along the northern shelf, which is consistent with the impact of bathymetry slope
on eddy fluxes. In addition, the OIV was shown to impact marginally the time and space-
integrated DWF rate, reaching typically 3-5% of the modelled DWF rate. Finally, we have
identified an increase of OIV as a function of time, suggesting that it could impact largely
DWF at interannual timescales.
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We then assessed the physical mechanisms that drive water mass transformations in the
density, salinity and temperature dimensions. Each phase of DWF is dominated by distinct
thermohaline regimes : during preconditioning, the basin-scale thermohaline circulation is fed
by exchanges with the Algerian basin where the WMDW is exported and replaced by Levan-
tine Intermediate Water (LIW). We also identify a mostly isopycnal internal mixing of WMDW
which increases their salinity and temperature. During the intense mixing phase, surface heat
fluxes generate a large diathermal and diapycnal flux which triggers deep convection. Howe-
ver, internal mixing largely determines the resulting WMDW properties, while eroding a large
volume of LIW. During restratification, lateral exchanges and internal mixing are enhanced.
They feed the basin-scale thermohaline circulation and determine the long-term properties of
intermediate and deep waters in the NWMed sea. Internal mixing is shown to also have a large
isopycnal component which contributes to warm and salten WMDW whereas it cools and fre-
shens LIW water. Therefore internal mixing plays a large role in water mass transformations
throughout DWF and it ultimately determines the intermediate and deep water properties in
the NWMed sea.
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Figure 4.11: Normalized daily temporal Taylor diagram of ALDERA surface parameters and
turbulent fluxes at LION buoy with respect to observations or reconstructions for turbulent
fluxes. The black cross represents observations.
4.6. Appendix : Evaluation of ALDERA above the NWMed
sea
We focus on the evaluation of ALDERA surface forcing (12km, 3h resolution) with fluxes
estimated locally at the LION moored buoy as well as with fluxes that where retrieved over a
much larger area at fine temporal (1 hour) and spatial scale (0.04◦ longitude x 0.04◦ latitude)
by an inverse method (Caniaux et al., 2017). They produced an annual surface heat and water
flux dataset derived from the closure of the heat and water budgets observed in the area. The
inverse method used relies on numerous simulations of a single-column model optimized by a
genetic algorithm and able to minimize a cost function taking into account all the observations
collected during one year in the NWMed basin. The surface flux data set over the area 0◦E-
12◦E, 38◦N-44◦N and the period between 1-Aug-2012 and 30-Jun-2013 is considered here as a
reference.
Fig.4.11 displays the normalized temporal daily Taylor diagram (Taylor, 2001) of surface
parameters and heat fluxes at LION buoy modelled by ALDERA during the oceanic run period
(1-Aug-2012 to 30-Jun-2013) with respect to observations or reconstructions from observations
for turbulent fluxes. Note that the Taylor diagram gives no information on the model mean
bias. It is normalized with observations for both the STD and RMSD.
Three groups of surface variables clearly appear in this diagram : first, the air (T2m) and sea
(SST ) surface temperatures, the surface wind |V |10m and wind stress |τ0| have high correlations
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with observations (COR > 0.9), similar STDs (factor 0.9−1.1) and therefore low RMSDs (below
0.5). They are well represented by ALDERA, and this can be related to the boundary forcings
of ALDERA by ERA-Interim reanalysis, both at the surface for the SST and at the lateral
boundaries for all atmospheric pronostic variables. Second, the turbulent sensible (QS) and
latent (QL) heat fluxes, the total heat flux (Qtot) and the evaporation E are well-represented in
terms of correlation (COR > 0.90), but relatively poorly in terms of STD, with overestimates of
45-70% of the variability, and therefore larger RMSDs (0.7-0.9). ALDERA uses Louis turbulent
flux parametrization (Louis (1979)) which deduces from surface variables the QS, QL, the
evaporation rate and the surface wind stress. It might cause the STD overestimation for all those
variables, which has already been identified at the Mediterranean basin-scale (Hamon et al.
(2016)). Finally, the near-surface moisture r2m, the longwave (QLW ) and shortwave (QSW ) heat
fluxes have relatively low STD biases (factor 0.8−1.3) but lower correlations with observations
(COR < 0.9), which causes larger RMSDs (0.5-1). This suggests that average biases are low
but the chronology of those parameters doesn’t compare well with observations in ALDERA. It
can be related to the high dependency of all these parameters to the mesoscale vertical physics
determining moisture and clouds.
Fig.4.12 displays for all previous parameters the quantile-quantile plot of daily modelled
values (blue dots) with respect to observed or reconstructed values (black bissectrice), and it
specifies their average bias and temporal correlation. The 5th (p5) to 95th (p95) model percentiles
are displayed with respect to observations, which allows to identify the causes of model biases.
Regarding the first group of highly accurate parameters, T2m has a low warm bias at all quantiles
of average +0.4◦C. The SST has no average bias but the quantile distribution is stair-like due to
the monthly averaging of ERA-Interim SST in ALDERA. The SST−T2m (not shown) therefore
has a low negative bias at all quantiles, of average −0.5◦C. The near-surface wind |V |10m
has almost no bias even for extreme values and only an average bias of −0.2m/s, confirming
Herrmann et al. (2011) results. Finally, the surface wind stress |τ0| has no average bias. Now
looking at the second group of parameters with too high STDs, they are all overestimated on
average with biases of -1.2W/m2, -37W/m2, -48.1W/m2 and −1mm/day for resp. QS, QL, Qtot
and E. In all cases it is related to extreme values (percentiles p5 to p25). In particular, Qtot
bias at LION is dominated at 80% by QL bias. The low QS bias is due to the compensation
between a negative bias for high-flux regimes related to the turbulent flux formulation and a
positive bias for low and positive flux regimes related to a too warm near-surface atmosphere.
As for the third group of variables with lower correlation, r2m has a low bias of 2%, lower
than the instrumental accuracy (MN. Bouin, personnal communication). QLW is too low by
−15.8W/m2 on average and at all quantiles, due to a too low downdard QLW (not shown), and
QSW is slightly too high on average (+4.5W/m2) : both biases might be caused by a too low
atmospheric optical depth likely related to a too low cloud cover in ALDERA and they are
responsible for the remaining 20% of Qtot bias.
We finally look at the space distribution of Qtot in the NWMed sea. Fig.4.13 displays Qtot
average over the simulation period in ALDERA, its bias with regard to Caniaux et al. (2017)
reconstruction and the average heat flux correction corresponding to the SST restoration in
NEMOMED12 (see section 2.1). The model Qtot has a negative average over the 11-month
period, consistent with an average heat loss in the Mediterranean sea compensated by a heat
intake at the Gibraltar strait and with the lack of one summer month in the period. The heat
loss is highest off and south of the Gulf of Lions with two jets that are the surface signatures
of Mistral and Tramontane regional wind pathways (Herrmann et al. (2011)). Their location is
in qualitative agreement with Caniaux et al. (2017) reconstruction (spatial correlation r=0.78).
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Figure 4.12: Quantile-quantile plot of daily modelled surface parameters at LION between 1-
Aug-2012 and 30-Jun-2013 with respect to observations or reconstructions for turbulent fluxes.
Blue dots represent comparisons between model in the y-axis and observations in the x-axis for
all 1/20iles between p5 and p95, the black bissectrice represents a null bias. The time correlation
r and mean bias  are also displayed.
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The average heat loss reaches up to −100W/m2 below the Mistral jet at (43◦N , 5◦E). A
secondary heat loss pattern is visible in the Ligurian sea and can be related to the northeasterly
wind pattern off the French Riviera Caniaux et al. (2017). The model bias with respect to
Caniaux et al. (2017) heat flux reconstruction is negative on average similarly as LION buoy,
although it is highest below the Mistral and Tramontane pathways (Fig.4.13b.). Therefore,
LION buoy heat flux is representative of the average NWMed basin heat flux, although it
is stronger on average. The average heat flux bias is ∼ −20W/m2 over the basin. Finally,
the SST restoration acts as a flux correction term but it is negative on average (−3.4W/m2),
because of strong negative values along the northern coast. The coastal - open-sea opposite
dipole of restoration is related to high-resolution SST gradients in NEMOMED12 which are
damped towards the low-resolution ERA-Interim SST. However, most of the heat flux bias is
not compensated by the SST restoration term, therefore the oceanic simulations still receive
excessive cooling over the period.
To conclude, the atmospheric forcing evaluation at LION reveals a high accuracy of thermal
and dynamic parameters, but an overestimation of turbulent cooling and the resulting total
cooling and evaporation and poorer representation of the parameters related to moisture and
clouds in terms of chronology. The resulting total heat flux has an accurate chronology but it
overestimates high-flux values due to the Louis (1979) turbulent flux parametrization. Results
at LION resemble those at the basin-scale, although the average total heat flux bias is twice as
high at LION as the whole NWMed sea. Also, ALDERA evaluation at the basin-scale reveals
the realism of the spatial patterns of modelled mean heat fluxes. To our knowledge, no better
high-resolution atmospheric forcing is available over the whole Mediterranean sea in this period
(Estournel et al., 2016b; Léger et al., 2016).
Conclusions et perspectives
Cette étude nous a permis de valider extensivement la représentation de la convection océa-
nique profonde par le modèle NEMOMED12. On l’a évalué avec une large variété d’observa-
tions : locales et de grande échelle, ponctuelles ou intégrées dans le temps, s’intéressant aux flux
air-mer, aux propriétés des masses d’eau et à la convection profonde. On peut noter l’absence
d’évaluation de la méso-échelle de NEMOMED12, qui est susceptible de fortement impacter
l’OIV. Cette question est traitée dans le Chapitre 5.
L’évaluation de NEMOMED12 montre globalement son réalisme dans la représentation de
la convection lors de l’hiver 2012-2013. Toutefois, deux biais principaux ont été identifiés : un
décalage au Sud de la zone de convection et un biais froid et peu salé qui se compense en densité
dans les propriétés des nouvelles eaux profondes. Le premier biais est probablement relié à la
représentation du NC et du NBF dans NEMOMED12, puisqu’ils advectent des eaux légères en
périphérie de la zone de convection. Le biais au Sud du NC peut être lié à la basse résolution
océanique, mais il reste à être documenté. Quant au biais vers le Sud du NBF, on peut supposer
qu’il est relié au biais de circulation anticyclonique en mer des Baléares, qui est en particulier
visible dans l’étude de Hamon et al. (2016). L’origine de ce biais reste aussi à documenter.
Quant au biais froid et peu salé des nouvelles eaux denses, il vient à la fois du forçage local par
ALDERA qui surestime le refroidissement de surface, et à la dynamique interne de l’océan. En
effet, un biais peu salé se met en place au cours de la simulation aux profondeurs des AW, et
il se propage en profondeur lors de la phase de mélange vertical intense. L’origine de ce biais
reste aussi à documenter.
Cette étude quantifie pour la première fois l’impact de l’OIV sur la convection profonde. On
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Figure 4.13: (a) Mean net surface heat flux Qtot (W/m2) in ALDERA, on average between
1-Aug-2012 and 30-Jun-2013. (b) Same as (a), bias with respect to Caniaux et al. (2017) recons-
truction. (c) Mean surface heat flux restoration over the same period induced by the Newtonian
sea surface temperature (SST) damping in NEMOMED12.
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a montré que l’OIV impacte fortement l’hydrologie de la convection localement et sa géographie,
puisque la moitié du patch convectif est impacté. En revanche, on a montré un impact marginal
de l’OIV sur le taux de convection, de l’ordre de quelques pourcents. Pour quantifier l’impact
de l’OIV sur la convection, on a perturbé la méso-échelle de l’état initial, en supposant que
c’est celle-ci qui domine l’OIV. On a donc fait l’hypothèse que les échelles plus petites (ex : la
subméso-échelle) et la grande échelle jouent un rôle marginal sur l’OIV. En raison des coûts
numériques, la première échelle n’est pas résolue et à notre connaissance, la question de son
impact sur l’OIV reste ouverte. Quant à la seconde, elle est annulée par l’initialisation de grande
échelle, commune à tous les membres de l’ensemble. Toutefois, on sait que l’OIV peut avoir
un large impact jusqu’aux échelles de ∼ 500m, qui est la taille du bassin Liguro-Provençal.
Par conséquent, l’OIV totale est susceptible d’être sous-estimé, et cette question est liée à
l’échelle de temps courte de ce cas d’étude. Aux échelles interannuelles, l’OIV est susceptible
d’être plus grand, ce qui est l’un des objets du Chapitre 6. Concernant la méso-échelle, elle
est uniquement permise dans NEMOMED12, et une simulation eddy-resolving sera nécessaire
pour valider ces résultats : c’est l’un des objets du Chapitre 5. Enfin, on a quantifié l’OIV en
utilisant un ensemble perturbé de 10 membres, pour des raisons de coût de calcul. Des études
antérieures ont utilisé 50 membres, il sera donc nécessaire d’augmenter la taille de l’ensemble
pour déterminer si les statistiques obtenues à 10 membres sont valables.
Enfin, on s’est intéressé aux transformations de masses d’eau lors des trois phases de la
convection. On a identifié le large rôle joué par les échanges avec le bassin Algérien lors du
préconditionnement et de la restratification. Ils alimentent la circulation thermohaline médi-
terranéenne en exportant des WMDW et en important des LIW. Ces échanges sont aussi la
source principale d’AW légères, donc de flottabilité, dans le bassin Liguro-Provençal. Ces eaux
représentent moins de 10% de l’épaisseur de la colonne d’eau, donc elles sont peu visibles dans
les diagnostics de transformations volumiques des masses d’eau. Pourtant elles dominent la
flottabilité intégrée de la colonne d’eau. Il serait donc intéressant de relier les échanges avec
le bassin Algérien et l’advection de flottabilité dans le bassin Liguro-Provençal, qui impacte le
préconditionnement océanique.
On a aussi identifié le large rôle du mélange interne dans toutes les phases de la convection :
il détermine largement les propriétés des nouvelles WMDW lors de la phase de mélange vertical
intense, et il impacte les propriétés de long terme des eaux intermédiaires et profondes pendant
le préconditionnement et la restratification. On a identifié un large mélange diapycnal pendant
la convection, qui s’oppose à la formation d’eaux denses en surface, et pour la première fois on a
mis en évidence dans ce bassin un large mélange isopycnal pendant le préconditionnement et la
restratification, qui augmente la température et salinité des WMDW. Cependant, le diagnostic
de transformations de masses d’eau donne uniquement accès à un terme de mélange intégré
sur le bassin, et la question des régions où ce mélange a lieu reste ouverte. En particulier, la
localisation du mélange isopycnal reste inconnue, et lors de la convection, le mélange diapycnal
peut avoir lieu par approfondissement de la couche mélangée ou par mélange latéral aux bords
du patch convectif. Enfin, on peut noter l’approximation faite dans le calcul des transformations
diapycnales, puisqu’il s’agit d’une densité potentielle à référence en surface. Loin de la surface,
on commet une erreur dans l’estimation de ce mélange, qui peut polluer les résultats. Dans
l’océan global, ce problème a été traité par l’introduction d’une fonction de densité neutre γn,
mais elle n’a pas été calibrée pour la Méditerranée. Ce travail serait utile pour diagnostiquer
plus précisément les transformations diapycnales en Méditerranée.
Le Chapitre 5 s’intéresse à l’impact de la méso-échelle sur la convection. Il va notamment
apporter des réponses à deux questions restées ouvertes dans cette étude : l’évaluation de la
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méso-échelle et le réalisme de l’impact de l’OIV sur la convection dans NEMOMED12.
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Dans les études précédentes, on a caractérisé l’hiver 2012-2013 comme étant exceptionnel-
lement convectif, puis on a évalué le réalisme du modèle NEMOMED12 sur ce cas d’étude en
tentant de comprendre le rôle de l’OIV et des mécanismes de transformations de masses d’eau
dans la convection. Dans ce chapitre, on s’intéresse dans ce même cas d’étude à l’impact de la
méso-échelle sur la convection profonde et à son réalisme. Cette étude a donné lieu à un article
en préparation pour soumission à JGR-Oceans.
Résumé de l’article
Comme mentionné dans les chapitres précédents, les épisodes convectifs de l’hiver 2012-2013
ont été intenses et bien documentés. C’est donc un cadre privilégié pour évaluer la convection
dans les modèles océaniques régionaux. Par ailleurs, jusqu’à présent de nombreuses études ont
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porté sur l’impact du forçage atmosphérique et du préconditionnement océanique sur la convec-
tion océanique profonde. L’activité de méso-échelle participe au préconditionnement océanique
et à la restratification post-convection, comme l’attestent de nombreuses études théoriques
et idéalisées. Cependant, dans le bassin Liguro-Provençal, le mécanisme de ’spreading’ post-
convection des nouvelles WMDW a été l’objet principal des études numériques réalistes. Seule
une étude réaliste s’intéresse à l’impact de la méso-échelle sur la phase de mélange vertical
intense, en comparant une simulation qui permet la méso-échelle (’eddy-permitting’) à une
simulation qui la résoud (’eddy-resolving’). Toutefois, les configurations numériques des deux
modèles sont trop différentes pour pouvoir conclure sur le rôle spécifique de la méso-échelle
sur la convection. Enfin, on a montré dans le Chapitre 4 que l’OIV impacte largement la géo-
graphie de la convection et des résultats récents suggèrent qu’elle est augmentée à résolution
’eddy-resolving’.
Par conséquent, cette étude utilise une simulation d’ensemble à résolutions ’eddy-permitting’
et ’eddy-resolving’ sur la période 2012-2013 pour étudier l’impact de la méso-échelle sur la
convection en termes d’état moyen et d’OIV et pour évaluer son réalisme. Pour cela, on utilise
une simulation d’ensemble à état initial perturbé de NEMOMED12 et NWMED36, toutes deux
décrites dans la section 2. La comparaison des deux moyennes d’ensemble permet de quantifier
l’impact moyen de la méso-échelle sur la convection et sa robustesse, et la comparaison des
deux écarts-type d’ensemble permet de quantifier son impact sur l’OIV de la convection.
Dans la section 3, on quantifie l’impact de la méso-échelle sur la convection. A la bouée
LION, la dynamique de méso-échelle permet de représenter de façon plus réaliste la phase de
restratification : la tendance à la diminution de salinité et de densité est moindre à résolution
’eddy-resolving’ que ’eddy-permitting’. A l’échelle du bassin Liguro-Provençal, la méso-échelle
améliore la représentation de l’étendue du patch convectif en le repositionnant au Nord. Elle
réduit significativement le taux de convection de la fin Janvier au 10 Février 2013, et le taux
moyen de convection est en meilleur accord avec les observations. La méso-échelle augmente
le taux de restratification, aussi en meilleur accord avec les observations. On montre que la
méso-échelle impacte aussi l’OIV de la convection : la dispersion spatiale du patch convectif est
augmentée, et la majorité de sa surface est impactée par l’OIV. Par ailleurs, la circomphérence
du patch convectif est augmentée, suggérant que les méandres du courant de bord contribuent à
l’OIV. Enfin, la méso-échelle multiplie par 2-3 l’OIV du taux de convection, qui atteint 7-14%.
Dans la section 4, on étudie les causes de l’impact de la méso-échelle sur la convection.
Le diagnostic des transformations diapycnales des masses d’eau confirme que la méso-échelle
n’augmente pas le taux de formation d’eaux denses et qu’elle augmente le taux de restratifica-
tion. Pendant la phase de mélange vertical intense, la méso-échelle réduit la densification des
nouvelles WMDW, par compensation entre des flux de surface et un mélange interne augmentés.
Lors de la restratification, le mélange interne est réduit et il a lieu à des densités plus faibles avec
méso-échelle. Cela réduit la compensation entre la formation de WMDW par mélange interne
et leur destruction par transport, ce qui explique l’augmentation du taux de restratification.
L’analyse de la circulation et de la stratification moyennes révèle deux effets dominants de la
méso-échelle : une intensification et un repositionnement vers la côte des courants de bord, qui
réduit la stratification au large, et la présence d’un méandre à l’Ouest du Front Nord-Baléare
associé à une anomalie stratifiée. Le premier résultat est consistant avec l’augmentation de la
convection au Nord du patch convectif, et le second avec la diminution de la convection au
Sud. Par ailleurs, l’effet de la méso-échelle sur la convection est totalement dû à l’advection de
flottabilité à haute fréquence à l’Est du Front Nord-Baléare et en mer Ligure, et cette advection
impacte aussi largement la réduction de la convection à l’Ouest du Front Nord-Baléare. Enfin,
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l’impact de la méso-échelle sur la stratification de la zone de convection n’est pas significatif la
majorité du temps, et aucune tendance significative à sa restratification liée à la méso-échelle
n’a été détectée.
On interprète l’augmentation de l’OIV avec méso-échelle en diagnostiquant l’activité de
méso-échelle dans le bassin Liguro-Provençal. La méso-échelle augmente d’un facteur 2.4 l’éner-
gie cinétique turbulente (EKE) du bassin, réduisant de 73% les biais du modèle. Avec la méso-
échelle l’EKE est supérieure à l’énergie cinétique moyenne (MKE), et elle largement dominée
par l’EKE transitoire (TEKE) qui totalise la moitié de l’énergie cinétique totale du bassin.
Les régions de forte TEKE se trouvent dans l’océan intérieur, particulièrement le long du Front
Nord-Baléare. Elles couvrent la majorité des régions où le patch convectif est impacté par l’OIV.
Comment la dynamique de méso-échelle impacte-t-elle la for-
mation d’eaux denses en Méditerranée Nord-occidentale ? Ré-
ponses à partir d’une simulation d’ensemble de l’épisode in-
tense 2012-2013 en Méditerranée Nord-occidentale (article)
How does mesoscale impact dense water formation ? Answers from an ensemble simulation of the intense
2012-2013 event in the northwestern Mediterranean sea. R. Waldman, M. Herrmann, S. Somot, T. Arsouze,
R. Benshila, A. Bosse, J. Chanut, H. Giordani and F. Sevault, Journal of Geophysical Research - Oceans, in
preparation.
Abstract
The northwestern Mediterranean (NWMed) sea includes one of the best observed ocean deep
convection sites in the world. Winter 2012-2013 was an intense and well-observed dense water
formation (DWF) event in the NWMed sea. In order to investigate the impact of mesoscale
on the 2012-2013 DWF event, we perform two numerical simulation ensembles, respectively at
mesoscale-permitting and mesoscale-resolving resolutions, using the two-way grid refinement
tool AGRIF in NEMOMED12 model. We assess the impact of mesoscale on mean DWF and
on Ocean Intrinsic Variability (OIV) of DWF.
Mesoscale impacts the mixed patch geography, mostly to the west of the North Balearic
Front where DWF is inhibited and along the Northern Current where it is enhanced. Both
signals are in better agreement with observations. They are related to a mean relocation of
both structures, possibly linked to lower numerical diffusion. The former leads to a reduction
of the mixed patch volume and of the deep water densification. Also, high-frequency buoyancy
advection contributes to DWF anomalies. The restratification rate is enhanced and more rea-
listic with mesoscale. However, no mean restratification effect by transient eddies was found,
suggesting an interannual framework would be necessary to detect it.
The impact of OIV is largely increased with mesoscale. The mixed patch area impacted
by OIV reaches 65% in the eddy-resolving ensemble, 38% as large as in the eddy-permitting
ensemble. The average mixed patch circumpherence is increased by 15%, suggesting the role of
the rim current meanders in the modulation of the DWF area. As an integral result, the OIV
modulates by ∼ 10% the DWF rate in the eddy-resolving ensemble, 2-3 times as large as in
the eddy-permitting ensemble. It is related to a large increase (factor 2.9) of the transient eddy
kinetic energy throughout the interior NWMed sea, in far better agreement with observations.
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5.1. Introduction
The Northwestern Mediterranean sea (NWMed) is a key region of Dense Water Formation
(DWF) in the World ocean (Marshall et Schott (1999)). DWF and in particular the formation
of Western Mediterranean Deep Water (WMDW), the main deep water mass in the Western
Mediterranean sea, constrains many biogeochemical and thermodynamical processes : nutrient
renewal in upper layers and biological activity (Herrmann et al. (2014); Auger et al. (2014);
Tamburini et al. (2013)), carbon and heat storage rate (Santinelli et al. (2013); Winton et al.
(2013); Rugenstein et al. (2013)) and therefore climate.
DWF has long been observed in the NWMed sea (MEDOC-Group (1970); Leaman et Schott
(1991); Schott et al. (1996); Durrieu de Madron et al. (2013)). It has a large interannual
variability, with approximately 1/2 of years with convection deeper than 1000m and a wide
range of intensities (Mertens et Schott, 1998; Somot et al., 2016; Herrmann et al., 2017). From
the numerous studies focusing on the driving mechanisms of the NWMed DWF phenomenon,
a large consensus emerges on the dominant role of atmospheric forcing in triggering DWF
(Demirov et Pinardi (2007); Herrmann et Somot (2008); Sannino et al. (2009); Herrmann et al.
(2010); Béranger et al. (2010); L’Hévéder et al. (2013),Somot et al. (2016)). Several studies also
point out the impact of ocean preconditioning before the convection event in modulating the
DWF intensity (Herrmann et al. (2010); L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016)).
In addition, mesoscale dynamics is a known factor impacting DWF. In the Mediterranean
sea, several studies have characterized the impact of mesoscale and submesoscale on DWF
and the Mediterranean thermohaline circulation (MTHC), including observations, theoretical
approaches, idealized and realistic ocean simulations. Regarding observations in the NWMed
sea, most studies have focused on the generation and spreading of submesoscale coherent vor-
tices (SCVs) throughout the DWF process. Testor et Gascard (2003) focus on the restratifica-
tion phase and they find for the first time a mechanism of newly-formed dense water export
by anticyclonic SCVs with long lifetime from observations in the 1990’s. Testor et Gascard
(2006) complement this analysis and they estimate that those SCVs contribute to ∼ 1/2 of
the dense water export outside of the NWMed basin. They suggest that such long-lived SCVs
could introduce an ocean memory effect at longer timescales as such SCVs have a hydrological
and buoyancy signature and therefore could also impact preconditioning. Finally, Bosse et al.
(2015) characterize in the 2008-2013 period SCVs of intermediate water that are ubiquitous
in the NWMed sea. They quantify their Index of Stratification (IS) signature of ∼ 0.1m2/s2,
which represents ∼ 5 − 10% of the bottom IS in summer (Waldman et al., 2017), suggesting
that they could impact preconditioning.
Theoretical considerations have also permitted to characterize the impact of mesoscale struc-
tures generated by baroclinic instabilities on DWF. Marshall et Schott (1999) argue that if the
mixed patch is larger than the first Rossby radius of deformation, which is the case in the NW-
Med sea, then it must breakup into Rossby-radius-scale mesoscale eddies. They also find with
scale estimates that there is a competition between deep convection that dominates at short
timescales (a few days) and baroclinic instability that dominates at longer timescales (weeks to
months) and inhibits DWF. Lab experiments reveal that the development of baroclinic eddies
can eventually stop DWF (Marshall et Schott, 1999). In the 1990’s, several idealized simulations
have aimed at characterizing the impact of mesoscale on convection. Marshall et Schott (1999)
find with idealized channel simulations that baroclinic instabilities develop after typically a few
days of convection that inhibit it, which means that there is no strong scale separation between
convective and baroclinic instability processes. Madec et al. (1991) use idealized NWMed sea
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simulations and they find that buoyancy advection by mesoscale eddies compensates surface
buoyancy loss and might limit the maximum MLD during a DWF event. Such instabilities
develop through a transfer from available potential energy into kinetic energy, and the mesos-
cale kinetic energy becomes as high as the large-scale kinetic energy during the restratification
phase. Finally, they find that the meandering is associated with vertical motion which leads to
an overturning cell which restratifies the DWF region.
Finally, from the 2000’s, a series of realistic numerical simulations have been performed to
quantify the impact of mesoscale on DWF (Demirov et Pinardi (2007); Herrmann et al. (2008);
Beuvier et al. (2012)). In all cases, they identify mesoscale eddies rather than SCVs that their
resolution does not enable to reproduce. Demirov et Pinardi (2007) find at eddy-permitting re-
solution that at depth, cyclonic eddies are formed following DWF by the baroclinic instability
of the rim current separating old and new WMDW. They either remain in the NWMed sea or
are exported to the Algerian basin. On average, their flux is oriented southward and ultimately
towards Gibraltar : as a consequence, they suggest that the MTHC is eddy-driven. Herrmann
et al. (2008) find at eddy-resolving resolution that restratification is dominated by a south-
ward export of new WMDW and that 1/3 of it is due to mesoscale eddies. They also compare
an eddy-permitting and an eddy-resolving simulation, and they find that the latter reduces
DWF, in better agreement with observations. However it is difficult to attribute it exclusively
to horizontal resolution as both model configurations are fairly different. Finally, Beuvier et al.
(2012) confirm at eddy-permitting resolution the role of eddies in the post-convection south-
ward spreading of WMDW, although they suggest that at the 1/12◦ resolution this southward
spreading is underestimated. This study considers pairs of simulations using the same model,
with physical and resolution settings allowing to assess the impact of mesoscale on DWF.
None of the mentioned studies focuses on the late 2000’s - early 2010’s which were intense and
well-documented DWF years (Houpert et al., 2016). This paper focuses on the well-documented
DWF case study of 2012-2013 in order to characterize and evaluate accurately the numerical
simulations using available observations. In addition, most studies focus on the post-convection
restratification phase, whereas observations have suggested the probable impact of mesoscale
on the preconditioning and intense mixing phases of DWF. Here we focus on the three main
phases of DWF that are preconditioning, intense vertical mixing and restratification.
Moreover, mesoscale is a large source of Ocean Intrinsic variability (OIV) (Penduff et al.,
2011; Grégorio et al., 2015; Sérazin et al., 2015, 2016). In order to separate the mean impact of
mesoscale of DWF from its impact on OIV, we use an ensemble simulation approach. Waldman
et al. (2017) showed for the 2012-2013 case-study in the NWMed sea that OIV impacts largely
the mixed patch location but it modulates marginally the DWF rate. However, their study was
performed at the eddy-permitting resolution. We propose here for the first time an ensemble
eddy-resolving framework to assess the impact of mesoscale on mean DWF and on its OIV.
The aim of this study is therefore to compare an eddy-permitting ensemble simulation with
an eddy-resolving ensemble simulation using exactly the same ocean model core in the well-
documented and convective 2012-2013 case study in order to diagnose and interpret the impact
of mesoscale on mean DWF and on its OIV.
Section 2 describes the model, data and methods used, section 3 diagnoses the impacts of
mesoscale on DWF and on its OIV, section 4 provides insight into the physical mechanisms
involved, section 5 discusses hypotheses, limitations and perspectives and section 6 summarizes
the main conclusions.
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5.2. Model, data and methods
5.2.1. Model
5.2.1.1 Eddy-permitting model
In this modelling study, we use the ocean general circulation model NEMO (Madec, 2008)
in a regional configuration of the Mediterranean Sea called NEMOMED12 (Fig.5.1). The confi-
guration is identical to Waldman et al. (2017) who detail it comprehensively. It is forced at the
surface by fluxes coming from a dynamical downscaling of the ERA-Interim reanalysis 12km-
resolution atmosphere-only regional climate model ALADIN-Climate (Radu et al. (2008); Colin
et al. (2010); Herrmann et al. (2011)). This forcing called ALDERA (Hamon et al., 2016; Wald-
man et al., 2016) provides momentum, water and heat fluxes every 3h over the 2012-2013 period.
It has been evaluated for the 2012-2013 perdiod in the NWMed sea by Waldman et al. (2016). It
is applied with a Newtonian sea surface temperature (SST) restoration of 40W/m2/K to ensure
thermal stability and to act as a first order coupling term. NEMOMED12 horizontal resolution
is δx = 6.1 − 7.1km in the NWMed sea and it has 75 vertical levels of resolution between 1m
at the surface and 130m at the bottom. We apply a bilaplacian horizontal momentum diffusion
of −1.25 1010m4/s and a laplacian isoneutral tracer diffusion of 60m2/s.
In the NWMed sea, the size of mesoscale eddies and meanders is typically between 30-80km
(Crépon et al., 1982; Millot, 1991), but it is variable over time and space and the first baroclinic
Rossby radius (Rd) was estimated to be as low as 1.2km in the DWF area during winter
2012-2013 (Giordani et al., 2017). The model’s far-dissipation range is 7δx = 42.5 − 50.0km
(Marchesiello et al., 2011), it is therefore a mesoscale eddy-permitting ocean model in the
NWMed sea.
5.2.1.2 Eddy-resolving model
In addition, we use the two-way horizontal nesting tool AGRIF (Debreu et al., 2008; Djath
et al., 2014b) in NEMOMED12 with a refinement factor of 3 in an extended NWMed sea
domain north of 38.8◦N and west of 10◦E. This model, named NWMED36 for simplicity, has
a twin configuration to NEMOMED12, which allows to assess the impact of mescoscale on
DWF. AGRIF is a two-way grid refinement tool which allows the NEMOMED12 model to
impose lateral boundary conditions to the embedded NWMED36 model while at the same time
updating the NEMOMED12 fields over the embedded domain by upscaling the NWMED36
fields. It has already been used in a number of regional oceanic studies focusing specifically on
the dynamics of semi-enclosed seas (Djath et al., 2014a), on the impact of mesoscale on the
Labrador Sea DWF (Chanut et al., 2008), on the Atlantic Meridional Overturning Circulation
(Talandier et al., 2014; Biastoch et al., 2008)) and on eddy activity (Jouanno et al., 2012).
NWMED36 resolution is δx = 2.0 − 2.4km in the NWMed sea, equivalent to an effective
resolution of 7δx = 14.2 − 16.7km, it is therefore mesoscale eddy-resolving in the NWMed
sea. We also note that NWMED36 is eddy-permitting for SCVs which have been extensively
observed in the NWMed sea and whos size is typically 15km (Testor et Gascard, 2003, 2006;
Bosse et al., 2015, 2016). Its numerical configuration is identical to NEMOMED12 except for
horizontal and isoneutral diffusion coefficients which are reduced to resp. −0.25 109m4/s and
30m2/s in order to resolve mesoscale. Fig.5.1 displays the domain and associated bathymetry
for NEMOMED12 and its embedded NWMED36 configuration.
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Figure 5.1: Domain and associated bathymetry for NEMOMED12 (top) and its embedded
NWMED36 configuration in the northwestern Mediterranean sea (bottom). The locations of
LION buoy and the main basins are displayed.
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5.2.1.3 Simulations
Both configurations are initialized on 1-Aug-2012 based on an ocean objective analysis
(Estournel et al., 2016b) evaluated by Estournel et al. (2016b); Waldman et al. (2016). The
first guess of the initial state is given by the MERCATOR-Ocean operational analysis. To
improve the realism of the model initial conditions over the region of interest, 3D corrections
were added using MOOSE-GE summer 2012 cruise (Testor et al., 2012) and ARGO (ARGO,
2000) data. Also, the initial mesoscale field is perturbed identically as Waldman et al. (2017) to
produce a 10-member ensemble at both resolutions in order to assess the impact of mesoscale
on OIV and the significance of its mean impact on DWF.
NEMOMED12 has been evaluated on the 2012-2013 period by Waldman et al. (2017).
Therefore in this study we only use observations to evaluate the realism of the mesoscale
impact on DWF in simulation NWMED36.
5.2.2. Data
The realism of the numerical simulations is assessed using an extensive set of observations.
This study takes advantage of the exceptional measurement year of 2012-2013 in the NWMed
sea. Thanks to the Marine Ecosystems Response in the Mediterranean Experiment (MERMeX,
in particular DEWEX field cruise : Testor (2013a); Conan (2013)), Hydrological Cycle of the
Mediterranean Experiment (HyMeX) and Mediterranean Ocean Observing System for the En-
vironment (MOOSE, http ://www.moose-network.fr, Testor et al. (2012, 2013b)) programs,
measurements have been carried out to study DWF in the NWMed sea.
Observations include LION buoy (Caniaux et al., 2017) in the DWF area (42.102◦N 4.703◦E,
Fig.5.1) to follow the chronology of deep convection both at the surface. LION buoy, anchored
at 4.703◦E 42.10◦N (Fig.5.1), provides all the near surface meteorological observables since 2001
(except precipitation) to estimate turbulent fluxes. Since 2012, the dataset includes radiative
fluxes (incoming and shortwave radiation). The data were validated following the procedure
described by Caniaux et al. (2017), and hourly turbulent fluxes (latent and sensible heat fluxes,
and wind stress) were computed with the COARE3.0 flux algorithm (Fairall et al., 2003) for
the period 1-Aug-2012 to 30-Jun-2013. Due to missing sequences of values and rejected data,
the record of fluxes is limited to only 1808 hourly fluxes (over 8760). Also, LION deep moo-
ring (Testor et al., 2016) is used exclusively to estimate the Mixed Layer Depth (MLD) daily
timeseries.
We quantify the DWF rate from two complementary observations : dense water volume
estimates and the mixed patch volume estimate. Waldman et al. (2016) used 4 basin-scale
CTD ship measurements centered on 1-Aug-2012, 12-Feb-2013, 13-Apr-2013 and 24-Jun-2013
including 68 to 82 CTD casts (Testor et al. (2012); Testor (2013a); Conan (2013); Testor et al.
(2013b), see Waldman et al. (2016) for their location) to estimate the open-sea (H > 2000m)
dense water volume evolution in 2012-2013 in the NWMed sea and to deduce a DWF and
restratification rate. In addition, we estimate the mixed patch area and volume from winter
2013 ship (Testor, 2013a) and ARGO (ARGO, 2000) measurements. For both the dense water
and mixed patch volume estimates, we extrapolate observations over space using a kriging
method validated by Waldman et al. (2016). This method uses no model guess to ensure the
independence of results with numerical simulations, for model evaluation purposes.
Finally, we estimate the evolution of Eddy Kinetic Energy (EKE) from glider measurements
of the 0-1000m average velocities (up to 6 gliders at the same time, Bosse et al. (2016)). Indeed,
the low Rd in the NWMed sea leads to high underestimations of altimetry-based EKE, whereas
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gliders observations give higher accuracies (Escudier et al., 2013). Over the simulation period,
we estimate a mean EKE over 44 5-day periods by averaging all available glider observations
(on average 27 per period). Observations are done mostly on 4 radials covering the NWMed
sea basin (see Fig.1 of Bosse et al. (2016)), and we ensured from our numerical simulations that
those radials provide an EKE representative of the whole NWMed sea (not shown).
5.2.3. Methods
5.2.3.1 DWF and restratification rates
This study aims at quantifying the DWF rate in the NWMed basin-scale in models and
observations. For that we compute both the mixed patch volume and dense water volume.
Both estimates have been largely used in the Mediterranean sea (see Waldman et al. (2016) for
a review). The mixed patch is defined as the area where MLD > 1000m, which is the average











with σ0 the potential density (reference at surface) of sea water. Waldman et al. (2016)
showed from observations that during the 2012-2013 DWF event, the DWF rate is maximal for
σ0 = 29.11kg/m3. This isopycnal thus allows to quantify the rate of renewal of dense waters for
this year. In numerical simulations, the convective volume Vdens is deduced from the difference
between the maximum V29.11 during the intense mixing phase and its minimum during the
preconditioning phase :
Vdens = maxInt.Mix.(V29.11)−minPrecond(V29.11)
In observations, Waldman et al. (2016) showed that only the difference between the summer
2012 and spring 2013 period allows to estimate the DWF rate :
Vdens = V29.11(12/Apr/2013)− V29.11(1/Aug/2012)
and the difference between spring and summer 2013 gives an estimate of the restratification
rate :
VRestrat = V29.11(24/Jun/2013)− V29.11(12/Apr/2013)
5.2.3.2 Diapycnal water mass transformations
In order to identify the mechanisms driving water mass transformations during DWF, we
compute a water mass transformation diagnostic as a function of σ0 (Tziperman et Speer, 1994;
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The computation of its variation between two dates d1 and d2 gives an estimate of the
diapycnal transformation rate (DTR, m3) as :
DTR = maxσ0(|V (σ0, d2)− V (σ0, d1)|)
It quantifies the largest volume transformation occurring in the σ0 space, which is particu-
larly relevant during deep convection because it gives an estimate of the DWF rate (Tziperman
et Speer, 1994; Somot et al., 2006; Herrmann et al., 2008; Waldman et al., 2017).
We follow Herrmann et al. (2008); Waldman et al. (2017) by decomposing the dense water
volume tendency in the NWMed sea (north of 40◦N and west of 9◦E) into 4 terms : a net
volume variation V , a surface formation Su, a lateral transport T and an interior mixing M ,
all in m3 so that :
V = Su+ T +M
Su quantifies the surface volume flux resulting from densification by surface buoyancy fluxes.
T is computed from the lateral volume advection across the NWMed sea boundaries : Spain -
Menorca, Menorca - Sardinia and Corsica - Ligurian coast. Finally, M is the residual from the
formula M = V − Su− T . It includes all mixing processes occuring within the NWMed basin,
both explicit and numerical.
Also, we follow Waldman et al. (2017) by defining the 2012-2013 period into 3 DWF phases :
preconditioning, intense mixing and restratification. Intense mixing starts on 5-Jan-2013 when
Su becomes non-negligible at σ0 = 29.11kg/m3 in NEMOMED12, and it ends on 24-Mar-2013
when Su becomes negligible. As a consequence, we define preconditioning between 1-Aug-2012
and 4-Jan-2013 and restratification between 25-Mar-2013 and 30-Jun-2013.
5.2.3.3 EKE
The EKE is computed from the vertical-mean zonal and meridional velocities above 1000m
depth U0−1000m and V0−1000m. This allows for model evaluation with glider-based estimates. The
kinetic energy KE (m2/s2), is :
KE = 1/2(U20−1000m + V 20−1000m)
Then, following Herrmann et al. (2008), we decompose the KE into a large-scale KE and
a mesoscale KE which corresponds to resp. the mean KE (MKE) and the EKE. The MKE is
defined as the mean KE over slipping windows of width L = 100km in longitude and latitude,
and the EKE is the residual :







This ensures that all mesoscale (up to ∼ 80− 100km (Millot, 1991)) and smaller-scale dy-
namical structures are included in the EKE. In addition, we compute a standing and transient
EKE (resp. SEKE and TEKE) in order to assess both the mean and transient mesoscale dyna-
mics in the NWMed sea. The SEKE is defined as the mean EKE over slipping time windows
of T = 6 months, and the TEKE is the residual :
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5.3. How does mesoscale impact dense water formation ?
5.3.1. Mean impact of mesoscale on DWF
We first focus on the evolution of oceanic properties at LION buoy and deep mooring.
Fig.5.2 displays the evolution of the near-surface wind |V |10m, the net heat flux Qtot, surface
hydrology (SST, sea surface salinity SSS and sea surface density SSρ) and the MLD at LION
location in observations and in the NEMOMED12 and NWMED36 ensembles, between 1-Dec-
2012 and 30-Apr-2013. The MLD is computed for model evaluation purposes with Houpert et al.
(2016) method : a temperature threshold with respect to surface of 0.1◦C down to 300m depth,
then of 0.01◦C down to the bottom. The atmospheric forcing reveals strong winds and cooling
on average at the surface throughout the period. At the ocean surface, deep convection lasts
intermittently from 26-Jan-2013 to 18-Mar-2013 with a mixed layer reaching the ocean bed.
Surface hydrology stabilizes to the WMDW properties of ∼ 13.0◦C, 38.48psu and 29.11kg/m3
when deep convection occurs.
The DWF event is simulated on average by both NEMOMED12 and NWMED36, although
the MLD is underestimated, especially for the late-January event in NWMED36. Mesoscale
therefore decreases DWF at LION buoy for this event (p > 0.99, Student t-test). In addition,
the surface hydrology is very similar at both resolutions. The main difference occurs during the
restratification phase. From 15-Mar-2013 to 30-Apr-2013, the SSS and SSρ decrease trend is
lower (p > 0.99, Student t-test) and in better agreement with observations in NWMED36. The
low salinity signature in NEMOMED12 might be related to a southward bias of the Northern
Current (NC) which advects low salinity waters at the surface of LION buoy.
LION buoy only gives local information of the DWF and it is highly impacted by OIV.
In order to provide a space-integrated assessment of DWF, Fig.5.3 displays the mixed patch
area in observations and in both simulation ensembles, in the observation period and as an
annual maximum. In observations (Fig5.3a), the DWF area is located off the Gulf of Lions, at
3 − 6.5◦E and 41.5 − 42.5◦N . The modelled DWF area in the observation period shows large
differences between NEMOMED12 and NWMED36. Whereas the mixed patch extends south
to 41◦N in NEMOMED12, it only extends to 41.5◦N in NWMED36, in better agreement with
observations. The mean MLD is reduced with mesoscale (p > 0.99, Student t-test, grey area) in
an even larger area at 4− 5◦E and 41− 42◦N . As a consequence, mesoscale reduces the mixed
patch extent and average MLD in the 2-Feb-2013 to 21-Feb-2013 period, in better agreement
with observations.
In addition, Fig.5.3b displays the mixed patch deduced from the model annual maximum
MLD at both resolutions. The impact of mesoscale on the annual maximum mixed patch is
lower in this case than over the shorter period of observations, suggesting that its mean impact
partially compensates over time. We still identify a significant (p > 0.99, Student t-test) DWF
decrease to the south at 4− 5◦E and 40.5− 41.2◦N . It is located further south than Fig.5.3a,
probably as a consequence of the mixed patch southward extension after 21-Feb-2013 at both
resolutions. This area is located to the west of the North Balearic Front (NBF), it is therefore
referred to as NBF-W. We identify 3 other areas where mesoscale significantly impact DWF
(p > 0.99, Student t-test) : an increase at 5−5.6◦E and 42.2−42.6◦N , an increase at 6.4−6.9◦E
and 41.6−42.1◦N and a decrease at 7.8−8.2◦E and 43−43.3◦N . Those areas are located resp.
along the NC, to the east of the NBF and in the Ligurian sea, we therefore refer to them as
NC, NBF-E and L areas. We note that the DWF increase in the NC area is in good agreement
with observations (Fig.5.3a), although it is only visible after 21-Feb-2013.
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Figure 5.2: Daily timeseries of near-surface wind |U |10m and net surface heat flux Qtot from
ALDERA forcing (blue), sea surface temperature (SST), salinity (SSS) and density (SSρ) and
mixed layer depth (MLD) at LION buoy between 1-Dec-2012 and 30-Apr-2013, in observations
(LION buoy and mooring, black), NEMOMED12 (blue) and NWMED36 (red) simulation en-
sembles. The bold lines represent the ensemble mean and the enveloppes cover minimum and
maximum values.
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Figure 5.3: (a) Mixed patch area (MLD > 1000m) in observations (winter cruise and ARGO
floats, black), NEMOMED12 (blue) and NWMED36 (red) ensembles, 2-Feb-2013 to 21-Feb-
2013 average. In both simulations, the ensemble mean (bold), minimum (thin) and maximum
(thin) areas are displayed. The 99% significance level (Student t-test, 2-sided) for ensemble
mean differences is displayed in grey. (b) Same as (a) but the mixed patch is computed from the
modelled annual maximum MLD.
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Observations NEMOMED12 NWMED36
VMLD (1013m3) 2.4 3.4± 0.1 1.9± 0.3
VMLD max (1013m3) / 5.7± 0.2 4.2± 0.6
DF (%) / 47 65
Circ (km) / 1, 114± 71 1, 277± 75
Vdens (1013m3) 4.5± 1.1 3.3± 0.2 3.1± 0.4
Vdens max (1013m3) 7.6± 1.6 5.4± 0.2 5.7± 0.4
Restrat. (1013m3) −2.6± 1.1 −1.4± 0.2 −1.8± 0.2
DTRprecond (1013m3) / −2.4± 0.0 −2.6± 0.1
DTRmix (1013m3) / 5.8± 0.2 5.5± 0.4
DTRrestrat (1013m3) / −1.9± 0.2 −2.3± 0.2
EKE(cm2/s2) 17.4 5.8± 0.3 14.2± 0.5
TABLEAU 5.1: Large-scale estimates related to the 2012-2013 dense water formation (DWF)
event in observations, NEMOMED12 and NWMED36 ensembles : DWF volume VMLD and
Vdens at the dates of observations and their annual maximum, mixed patch dispersive fraction
DF , mixed patch circumpherence Circ, restratification rate, diapycnal (DTR) transformation
rate for the preconditioning, intense mixing and restratification phases and 1-Aug-2012 to 30-
Jun-2013 mean EKE. Standard deviations are displayed when relevant.
As deep convection is a tridimensional phenomenon, we compute the convective volume
time evolution. Fig.5.4 displays the estimates of VMLD and V29.11 in observations and their
daily timeseries in both simulation ensembles. All quantitative diagnostics related to DWF are
given in Table 5.1. In observations, VMLD = 2.4 1013m3. V29.11 evolution gives a larger value
of Vdens = 4.5 ± 1.1 1013m3, and Waldman et al. (2016) deduced from it an annual maximum
DWF rate of Vdens = 7.6 ± 1.6 1013m3. As argued by Waldman et al. (2017), the difference
between both estimates might be due to the different physical nature of both quantities, the
difference in the periods of observations or sampling issues. Finally, V29.11 decrease rate between
12-Apr-2013 and 24-Jun-2013 gives an estimate of VRestrat = −2.6± 1.1 1013m3 (Fig.5.4b).
In models, VMLD follows approximately the chronology of the MLD at LION buoy (Fig.5.2)
during the intense mixing phase of deep convection. It is however lower on average (p > 0.99,
Student t-test) in NWMED36 than in NEMOMED12 from late January to late February. At
the dates of observations, it reaches 1.9 ± 0.3 1013m3 in NWMED36, lower by 44% than in
NEMOMED12, and in better agreement with observations. The annual maximum VMLD is
decreased by 26% (p > 0.99, Student t-test) in NWMED36 as compared to NEMOMED12,
reaching 4.2 ± 0.6 1013m3, confirming that mesoscale reduces the time-integral DWF rate. In
addition, V29.11 shows a large increase throughout the intense mixing phase at both resolutions.
It is significantly lower (p > 0.99, Student t-test) in NWMED36 from late January to 10-
Feb-2013, however in the 11-Feb-2013 to 20-Mar-2013 period it is not significantly different
at both resolutions. As a consequence, the evaluation of the modelled Vdens from 1-Aug-2012
to 12-Apr-2013 shows no significant difference between both resolutions. We also note that in
NWMED36, Vdens is larger by 63% than V29.11, which explains the discrepancy between both
estimates in observations. Therefore, results from VMLD and V29.11 agree on a DWF reduction by
mesoscale from late January to 10-Feb-2013 and on unsignificant differences in the 1-Mar-2013
to 18-Mar-2013 period, but they disagree on the significance of the DWF reduction between
11-Feb-2013 and 28-Feb-2013. They also disagree on the annual maximum DWF rate, as Vdens
shows no significant difference between NWMED36 (5.7±0.4 1013m3) and NEMOMED12 (5.4±
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(a) VMLD

























Figure 5.4: (a) Timeseries of the mixed patch volume VMLD (MLD > 1000m) in observations
(black), NEMOMED12 (blue) and NWMED36 (red) ensembles. (b) Timeseries of the dense
water volume V29.11 with the same colour code ; the observed 95% confidence interval (Waldman
et al., 2016) is also displayed. In both simulation ensembles, the mean (bold line), and min-max
(enveloppe) volumes are displayed.
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0.2 1013m3). Finally, the modelled restratification rate is significantly (p > 0.99, Student t-
test) increased by 29% in NWMED36, reaching −1.8 ± 0.2 1013m3, in better agreement with
observations.
To conclude, at LION buoy, the main impact of mesoscale is to reproduce more realistically
the post-convection restratification trend. Over the NWMed sea, mesoscale improves the repre-
sentation of the 2012-2013 mixed patch extent in the NBF-W area and possibly in the NC area ;
it also impacts the NBF-E and L areas. It significantly reduces the DWF rate from late January
to 10-Feb-2013, and the average DWF rate is in better agreement with observations. However,
both diagnostics of the DWF rate disagree on the significance of the DWF reduction between
11-Feb-2013 and 28-Feb-2013. Finally, the restratification rate is enhanced by mesoscale, which
is also in better agreement with observations. Both results regarding the mean DWF inhibition
and restratification enhancement are in agreement with results from Herrmann et al. (2008).
They also found a large DWF reduction in the NBF-W area.
5.3.2. Impact of mesoscale on the OIV of DWF
We now turn to the impact of mesoscale on the OIV of DWF. At LION buoy (Fig.5.2), high-
frequency variability is visible in observed surface hydrology, which can be related to the eddy
activity from the unstable northern current located a few kilometers north (see Houpert et al.
(2016). In both models, a similar OIV is visible on surface ocean hydrology and it is particularly
strong for the MLD which varies by 2000m depth among ensemble members during the intense
mixing phase. It confirms results from Waldman et al. (2017) who showed with NEMOMED12
the large impact of OIV on DWF at LION buoy, but no significant impact of mesoscale is
visible from the comparison with NWMED36.
Over the whole NWMed sea, we quantify the impact of mesoscale on the annual maximum
mixed patch area (Fig.5.3b, Fig.5.1) by computing the mixed patch dispersive fraction (DF)
and its circumpherence (Circ). The DF measures the fraction between the dispersive mixed
patch area (at least one member doesn’t simulate DWF) and the total mixed patch area (at
least one member simulates DWF) : DF = max(AMLD)−min(AMLD)
max(AMLD) . Note that these surfaces are
obtained from spatial composites of all members, so that : min(AMLD) is the area where all
members simulate DWF, and max(AMLD) is the area where at least one member simulates
DWF. The Circ is a proxy for the intensity of rim current meanders around the mixed patch.
Both the DF and Circ increase with NWMED36 as compared to NEMOMED12 : the DF
reaches 65% (38% increase) and the Circ reaches 1277±75km (15% increase). This means that
mesoscale increases the modulation of the DWF geography by OIV, and as a consequence, most
of the 2013 event DWF area is impacted by OIV. Also, mesoscale increases the mixed patch
meandering, suggesting that the rim current instability contributes to the OIV of DWF.
The impact of OIV on the integrated DWF and restratification rates (Fig.5.4, Fig.5.1) is now
assessed. The annual maximum VMLD and Vdens ensemble standard deviation (STD) is increased
by a factor resp. 3 and 2 in NWMED36 as compared to NEMOMED12, reaching resp. 14%
and 7%. The difference between both estimates might be related to the fact that VMLD is more
instantaneous than Vdens which integrates all intense mixing events over time and also results
from lateral processes (mixing and transport). As a consequence, the latter is less impacted
by OIV. Finally, VRestrat doesn’t increase in NWMED36, reaching 11% and suggesting that
mesoscale impacts more OIV during the intense mixing phase than the restratification phase.
To conclude, mesoscale was shown to have no clear impact on the OIV of DWF at LION
buoy, which is of the same order of magnitude for the eddy-permitting and eddy-resolving si-
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mulations. However, over the NWMed sea, it increases the mixed patch DF and most simulated
DWF areas in the 2013 DWF event are impacted by OIV. In addition, the mixed patch cir-
cumpherence is increased, suggesting that its rim current meanders contribute to the OIV of
DWF. Finally, mesoscale dramatically increases OIV in the annual maximum DWF rates. It is
multiplied by 2-3 in the eddy-resolving simulations, reaching an STD of 7-14%. Those results
are in qualitative agreement with Waldman et al. (2017) who showed that OIV impacts mostly
DWF geography but only marginally the integral DWF rate. However, this study suggests that
despite a common initial large-scale hydrology, the mesoscale perturbation can modulate the
integral DWF rate. Such an impact is likely to be increased at the interannual timescale.
5.4. Understanding the causes of mesoscale impact on dense
water formation
We now turn to the physical mechanisms involved in the impacts of mesoscale on mean
DWF and on its OIV.
5.4.1. Mean impact of mesoscale on DWF
5.4.1.1 Diapycnal water mass transformations
In the previous section, we found during the intense mixing phase a discrepancy between
the significant VMLD decrease by mesoscale in the 11-Feb-2012 to 28-Feb-2013 period and as an
annual maximum and the unsignificant impact on Vdens in the same periods. In addition, V29.11
showed a significant restratification rate increase related to mesoscale. Here we compute a water
mass transformation diagnostic as a function of σ0 (Tziperman et Speer, 1994) to investigate
the robustness and cause of those effects.
Fig.5.5 displays the water mass transformation diagnostic in both simulation ensembles,
for the 3 phases of DWF. The preconditioning phase (Fig.5.5a,d,g,j.) is dominated at both
resolutions by the replacement of WMDW denser than 29.102kg/m3 by lighter water, mostly
(80-90%) Levantine Intermediate Waters (LIW) of density 29.08−29.10kg/m3. The correspon-
ding DTR reaches −2.4± 0.0 1013m3 for NEMOMED12 and it is significantly higher, reaching
−2.6 ± 0.1 1013m3, for NWMED36. The lateral transport T largely dominates the dense wa-
ter budget in this phase, whereas both surface formation and interior mixing are at least one
order of magnitude lower for dense waters. T is driven by the meridional exchanges with the
Algerian basin between Menorca and Sardinia islands (not shown). As a consequence, during
preconditioning, mesoscale significantly enhances meridional exchanges between the NWMed
and Algerian basins, increasing the export of WMDW and the import of LIW.
During the intense mixing phase, Fig.5.5b,e,h,k. shows at both resolutions a large dense
water formation with a DTR of 5.8 ± 0.2 and 5.5 ± 0.4 1013m3 resp. for NEMOMED12 and
NWMED36. However, the difference is not significant (p < 0.99, Student t-test), which confirms
results from Fig.5.4b. Therefore the DWF rate estimates based on the mixed patch volume and
on diapycnal transformations are not equivalent. The former is the result of vertical mixing
locally and is significantly reduced by mesoscale from late January to 28-Feb-2013, whereas the
latter also results from lateral processes such as advection and mixing and it is significantly
reduced by mesoscale only from late January to 10-Feb-2013. The different physical nature of
both diagnostics is visible in Fig.5.4 which shows that VMLD is intermittent and maximal on 28-
Feb-2013, whereas V29.11 increases almost throughout the intense mixing phase and reaches its
maximum on 20-Mar-2013. The dense waters formed are significantly denser (p > 0.99, Student
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(a) Preconditionning - V (b) Intense mixing - V (c) Restratification - V
(d) Preconditionning - Su (e) Intense mixing - Su (f) Restratification - Su
(g) Preconditionning - T (h) Intense mixing - T (i) Restratification - T
(j) Preconditionning - M (k) Intense mixing - M (l) Restratification - M
Figure 5.5: (a-c) NWMed sea dense water volume (V) variation (m3) as a function of σ0
in the 3 phases of convection : preconditioning (1-Aug-2012 to 4-Jan-2013), intense mixing (5-
Jan-2013 to 24-Mar-2013) and restratification (25-Mar-2013 to 30-Jun-2013) in NEMOMED12
(blue) and NWMED36 (red) ensembles. The bold lines represent the ensemble mean and the
enveloppes cover minimum and maximum values. (d-f), (g-i) and (j-l) : contributions for all 3
periods of resp. surface fluxes (Su), lateral transport (T ) and internal mixing (M).
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t-test) in NEMOMED12, between 29.114−29.128kg/m3, as compared to 29.112−29.122kg/m3
with NWMED36. It means that although the volume of dense waters formed is equivalent at
both resolutions, their densification is inhibited by mesoscale, mostly through a reduction of
WMDW cooling (not shown). It is consistent with the VMLD reduction in Fig.5.4a. At both
resolutions, most of the DWF is associated with the destruction of lighter WMDW, as ∼ 65%
of the water destroyed has 29.10 < σ0 < 29.114kg/m3.
The dominant physical contribution to this densification is the surface forcing Su, and its
magnitude is significantly higher (p > 0.99, Student t-test) with mesoscale, reaching a maxi-
mum of resp. 6.4 and 7.0 1013m3 in NEMOMED12 and NWMED36. At the same time, the
interior mixing is also significantly larger (p > 0.99, Student t-test) with mesoscale, reaching a
maximum of resp. 3.5 and 4.5 1013m3 in NEMOMED12 and NWMED36. This result contradicts
former results by Herrmann et al. (2008), however as argued before their numerical configura-
tion doesn’t allow to conclude on the specific impact of mesoscale on DWF. Both contributions
occur at lower densities in NWMED36 than in NEMOMED12, in agreement with the lower
WMDW densification with mesoscale. Su is maximum at resp. 29.116 and 29.112kg/m3 in NE-
MOMED12 and NWMED36, and M is maximum at resp. 29.118 and 29.122kg/m3. Therefore,
the unsignificant impact of mesoscale on the intense mixing phase DTR is the result of an in-
creased surface formation compensated by an increased internal mixing. A comparison between
the spatial structures of Su at both resolutions (not shown) reveals that it is largely increased
with mesoscale in the northern edge of the NBF-W area whereas it is decreased to the south
of it. This suggests that the decreased DWF in the NBF-W area with mesoscale maintains for
a longer period waters of SSρ = 29.11kg/m3, which causes an increase of Su at this isopycnal.
In addition, the decreased DWF in the NBF-W area also originates from the presence of lower
density waters in this area which increase M during the intense mixing phase. Also, the larger
mixed patch meandering with mesoscale quantified in Table 5.1 might contribute toM increase
during DWF as it increases surface of contact between the new WMDW and the lighter wa-
ters. Finally, T resembles highly its structure during preconditioning, it has a low contribution
to diapycnal transformations in the intense mixing phase and in is not significantly impacted
(p < 0.99, Student t-test) by mesoscale.
During the restratification phase, Fig.5.5c. shows that the DMR is significantly higher
(p > 0.99, Student t-test) with mesoscale, in agreement with results from Fig.5.4b : it reaches
resp. −1.9±0.2 and−2.3±0.2 1013m3 for NEMOMED12 and NWMED36. Dense water transfor-
mations occur at lower densities (p > 0.99, Student t-test) with mesoscale : the waters destroyed
have densities of resp. 29.120− 29.128 and 29.110− 29.122 in NEMOMED12 and NWMED36.
It corresponds to the densities of the new WMDW formed during the intense mixing phase.
In both cases, the waters formed have properties of AW, LIW and WMDW, however, the for-
mation of LIW and WMDW is higher with mesoscale. M dominates the impact of mesoscale
on the restratification phase (Fig.5.5f,i,l). Indeed, Su is negligeable by construction and T is
not significantly increased with mesoscale, although the incoming LIW and outcoming WMDW
are lighter. At both resolutions, M destroys the mostly the densest WMDW and partly LIW
to form WMDW of intermediate density. However, the magnitude of transformations and the
density of the WMDW transformations are significantly (p > 0.99, Student t-test) lower with
mesoscale. The former result might be the consequence of lower density gradients within the
WMDW layer in NWMED36, as a consequence ot the lower WMDW densification during the
intense mixing phase. Therefore, mesoscale decreases internal mixing but increases diapycnal
transformations during the restratification phase. This appearent paradox is explained by the
fact that T and M compensate in NEMOMED12, the former exporting most of the WMDW
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formed by the latter, which true in a lesser extent for NWMED36. Finally, results regarding
transport are in disagreement with Herrmann et al. (2008), whereas those regarding internal
mixing agree with their study.
To conclude, water mass transformation diagnostics have confirmed the robustness of two
results found in section 3 : mesoscale doesn’t significantly impact integral dense water volume
transformations during the intense mixing phase, but it significantly increases them during the
restatification phase. In the preconditioning phase, we found that mesoscale enhances exchanges
with the Algerian basin. In the intense mixing phase, mesoscale reduces the densification of
the newly-formed WMDW as a result of a compensation between increased surface fluxes and
increased internal mixing. In the restratification phase, mesoscale shows a lower internal mixing
which occurs at lower densities as a consequence on the deep convection event. This causes
a decrease in the compensation between WMDW formation by mixing and destruction by
transport, which explains the increased restratification rate. Therefore, mesoscale enhances
internal mixing during the intense mixing phase but it reduces it during restratification. Our
results suggest that the latter is a direct consequence of the former.
5.4.1.2 Mean circulation and stratification
We now aim at interpreting the significant impacts of mesoscale on the areas NBF-W, NC,
NBF-E and L, which caused an average reduction of the VMLD in the 2-Feb-2013 to 21-Feb-2013
period and of its annual maximum. For that, Fig.5.6 displays the time average velocities at 50m
depth u50 in NWMED36 for the period 1-Aug-2012 to 30-Jun-2013 and their difference with
respect to NEMOMED12. As several dynamical structures in the NWMed sea such as the NC
are surface intensified (Crépon et al., 1982), u50 is a relevant diagnostic to diagnose the mean
basin-scale circulation below the Ekman layer. In Fig.5.6a, we note that in NWMED36, the
most energetic mean circulation is the NC and, to a lesser extent, boundary currents off the
Balearic, Corsica and Sardinia islands. Mean velocities reach up to resp. 15cm/s off Sardinia,
20cm/s off Corsica, 25cm/s off Menorca and 50cm/s in the NC. Those boundary currents
are narrow (∼ 50km) and their core is close to the coast (∼ 20km). In the open-sea, mean
velocities are below 10cm/s. We identify a mean meandering circulation with velocities higher
than 5cm/s resulting from the NBF. It flows north from (40◦N ,5.2◦E) to (41.5◦N ,4.5◦E), then
southeast until (40.5◦N ,5.5◦E) and finally northeast until (42◦N ,7◦E). NC area is located in
the southern edge of the NC, NBF-W and NBF-E area are crossed by the NBF and L is crossed
by no mean current.
Fig.5.6b displays time mean differences between NWMED36 and NEMOMED12 simula-
tions. The main impact of mesoscale on the basin-scale circulation is a significant (p > 0.99,
Student t-test) intensification of all boundary currents. Velocities are increased by up to 5cm/s
off Corsica, 7.5cm/s off Sardinia, 12.5cm/s off Menorca and 20cm/s in the NC. In addition,
all boundary currents are significantly (p > 0.99, Student t-test) weakened by mesoscale off-
shore, by 2.5− 5cm/s, and along the Gulf of Lions the NC is also weakened onshore by 5cm/s.
This means that mesoscale also narrows boundary currents. As a consequence, the NC area is
significantly (p > 0.99, Student t-test) impacted by a weakening of the NC. As the NC carries
light Atlantic Waters (AW) to the basin, such a reduction might explain the DWF increase in
the NC area. Offshore, mean currents are weaker and highly impacted by the NBF instability
(Escudier et al., 2013), therefore, most of mesoscale impact on mean circulation is unsignifi-
cant. It is the case in the NBF-E and L areas. However, the north of the NBF-W area shows a
significant (p > 0.99, Student t-test) increase of the cyclonic circulation with mesoscale, with
velocity increases by 2.5−5cm/s. It is of the same magnitude as the NBF meander identified in
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Figure 5.6: (a) NWMED36 time mean velocities at 50m depth (u50, cm/s) and their module
(|u50|) for the period 1-Aug-2012 to 30-Jun-2013. (b) NWMED36 time mean u50 anomaly map
with respect to NEMOMED12. The black contour displays the 99% significance level (Student
t-test, 2-sided) for ensemble mean differences. The 4 areas where dense water formation differs
are displayed.
Fig.5.6a., which means that without mesoscale, such a mean meander is not present on average.
This meander carries light AW to the DWF area, and its presence with mesoscale might explain
the DWF decrease in the NBF-W area.
In order to relate subsurface circulation anomalies to stratification anomalies, Fig.6.18 dis-
plays the mean bottom IS in NWMED36 for the period 1-Aug-2012 to 30-Jun-2013 and its
anomaly with respect to NEMOMED12. It measures the integral buoyancy of the water co-
lumn. Waldman et al. (2017) have shown that 70% of the NWMed sea bottom IS on 1-Aug-2012
is due to the AW layer between 0-200m depth. Therefore, most of the bottom IS spatial stuc-
tures in Fig.6.18 are related to this surface circulation. We see a mean meridional IS gradient
that corresponds to a gradient between cold and salty (dense) AW in the NWMed and warm
and fresh (light) AW in the Algerian basin. The high IS gradient area corresponds to the NBF.
We identify its northward meander in the NBF-W area and its signature in the NBF-E area. In
addition, an IS maximum is present at the periphery of the NWMed sea, which corresponds to
the circulation of light AW within boundary currents. The northern edge of the NC area is im-
pacted by the positive IS anomaly. To the center of the NWMed sea, a minimum IS is present,
which identifies the general cyclonic basin-scale circulation and the DWF area. Finally, shelf
areas show very low (< 0.4m2/s2) bottom IS which are due to the low water column depth.
Fig.6.18 displays the mean bottom IS anomaly between NWMED36 and NEMOMED12
simulations. Most of the boundary current areas are significantly impacted (p > 0.99, Student
t-test) by mesoscale in terms of stratification. To the offshore side of the Corsica, Ligurian,
Mallorca, Menorca boundary currents and of the NC, mesoscale decreases the mean IS. On the
contrary, to the onshore side of the Corsica, Ligurian boundary currents and the NC, mesoscale
increases the mean IS. As boundary currents are intensified with mesoscale, it means that
isopycnal slopes are steeper. As a consequence, the AW layer depth is decreased offshore, and
increased onshore, which creates a dipolar IS anomaly. This leads in particular to a significant
(p > 0.99, Student t-test) IS decrease in the NC area, which is consistent with the DWF
increase. We also note a significant IS decrease to the northern edge of the NBF-W area related
to the NC relocation, which is inconsistent with the DWF decrease (Fig.5.3a). In addition,
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(a) NWMED36 IS (b) NWMED36-NEMOMED12 IS
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Figure 5.7: (a) NWMED36 time mean bottom Index of Stratification (IS, m2/s2) for the period
1-Aug-2012 to 30-Jun-2013. (b) NWMED36 time mean bottom IS anomaly map with respect to
NEMOMED12. The black contour displays the 99% significance level (Student t-test, 2-sided)
for ensemble mean differences. The areas where dense water formation differs are displayed :
the Northern Current (NC), Western (NBF-W) and Eastern (NBF-E) North Balearic Front
and the Ligurian sea (L).
mean IS is significantly (p > 0.99, Student t-test) impacted by mesoscale along the NBF : it is
increased to the west, in an area centered by the NBF-W area, and it is reduced to the east at
the vicinity of the NBF-E area. The former is consistent with a meander in the NBF-W area
only present with mesoscale, whereas the latter is associated with no significant circulation
impact (Fig.5.6b). The NBF-W area is significantly impacted by the IS increase, whereas the
NBF-E area shows no significant impact (p < 0.99, Student t-test). In addition, L area shows
no significant (p < 0.99, Student t-test) impact of mesoscale on IS. Finally, we note a large IS
decrease due to mesoscale in the Balearic Sea, which is partly consistent with the boundary
currents onshore relocation.
To conclude, the analysis of mean near-surface circulation and integral stratification has
revealed two dominant effects of mesoscale : the intensification and onshore relocation of all
boundary currents which decreases the IS offshore, and the presence of a meander of the NBF
in the NBF-W area associated with a positive IS anomaly. The former is consistent with the
DWF increase in the NC area, the latter is consistent with the DWF decrease in the NBF-W
area, however, none explains mesoscale impacts on DWF in the NBF-E and L areas.
5.4.1.3 Buoyancy budget in the areas impacted by mesoscale
Mean circulation and buoyancy features have permitted to interpret two key features of the
mean impact of mesoscale on DWF. However, the significant DWF increase in the NBF-E area
and its decrease in the L area remain to be interpreted. In addition, the northern edge of the
NBF-W area shows a mean IS decrease with mesoscale, which is inconsistent with the DWF
decrease visible in Fig.5.3a. Therefore, we aim at evaluating the daily IS anomaly evolution
between NWMED36 and NEMOMED12. Following Estournel et al. (2016b), we assume σ0
is constant at the ocean bed, which is mostly true even during DWF (see Fig.5.5b), which
implies that the IS anomaly only depends on integral surface forcing and advection anomalies.
At both resolutions, the surface forcing ALDERA is identical and the SST restoration impacts
marginally the buoyancy flux anomaly (not shown). Therefore, we assume in the following that
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Figure 5.8: Bottom Index of Stratification (IS, m2/s2) anomaly between NWMED36 and NE-
MOMED12 in the areas of dense water formation (DWF) difference (a) Northern Current
(NC), (b) North-Balearic Front - West (NBF-W), (c) North Balearic Front - East (NBF-E),
(d) Ligurian sea (L) and (e) in the modelled DWF area. The bold and thin lines represent the
ensemble mean and its 99% confidence interval (Student’s t-test, 2-sided).
the impact of mesoscale on the bottom IS is solely related to horizontal advection.
Fig.5.8 displays the IS anomaly timeseries between NWMED36 and NEMOMED12 at in the
NC, NBF-W, NBF-E and L areas (location in Fig.5.6) as well as in the ensemble mean integrated
DWF area. As argued above, this quantity is almost identical to the time-integrated buoyancy
advection anomaly (not shown), it is therefore related to lateral advection processes. In all areas
impacted by mesoscale (Fig.5.8a-d), the IS anomaly has a large high-frequency variability that
develops from early September 2012, that is after typically 30-45 days of simulation. The NC
area is marked most of the year with a significant (p > 0.99, Student t-test) negative IS
anomaly in agreement with its 2012-2013 mean (Fig.6.18b). However, the NBF-W, NBF-E and
L areas have unsignificant (p < 0.99, Student t-test) IS anomalies most of the year, which is
consistent with the unsignificant yearly mean anomaly for NBF-E and L, but inconsistent with
the significant positive yearly mean IS anomaly in the NBF-W area (Fig.6.18b).
The NC area experiences significant IS anomalies with mesoscale throughout the simulation
and in the period from 10-Jan-2013 to 3-Jun-2013. Therefore, we conclude that in the NC area,
high-frequency IS lateral advection impacts marginally the mean IS decrease signal induced
by mesoscale. On the contrary, the NBF-W area only shows positive IS anomalies related to
mesoscale in the winter, between 25-Jan-2013 and 10-Mar-2013. They are unsignificant the rest
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of the year except from the 25-Nov-2012 to 30-Nov-2012 period. The IS anomaly therefore
largely impacts DWF, but high-frequency IS advection anomalies dominate over the mean IS
increase most of the year in this area. It might be related to the large eddy activity related to
the NBF (Millot, 1999a; Escudier et al., 2013). The NBF-E and L areas were shown to have
no significant impact of meoscale on the mean IS. However, they both show over short periods
significant IS anomalies, either positive or negative. The negative one between 25-Jan-2013
and 10-Mar-2013 explains the DWF increase in NBF-E area, and the positive one between
10-Feb-2013 and 5-Apr-2013 explains the DWF decrease in L area.
To conclude, high-frequency lateral IS advection impacts largely the IS anomaly in the
NBF-W, NBF-E and L areas and it partially (NC), largely (NBF-W) or totally (NBF-E and
L) explains the mean impact of mesoscale on the DWF area. The possible cause of such a
significant IS advection anomaly is left for further studies.
5.4.1.4 Does mesoscale increase the DWF area buoyancy ?
Finally, we look at a possible time-integral buoyancy convergence trend in the DWF area
induced by mesoscale, as expected from the baroclinic instability theory and from idealized
modelling studies (Marshall et Schott, 1999). For that purpose, Fig.5.8e quantifies the IS diffe-
rence between NWMED36 and NEMOMED12 over the ensemble mean integrated DWF area.
It includes the area where DWF occurs in either NEMOMED12 or NWMED36 ensemble mean
(bold contours in Fig.5.3b). As mentioned above, the IS anomaly between both simulations
is dominated by lateral advection (not shown). It has values lower than 0.01m2/s2 until early
September. It experiences a significant (p > 0.99, Student t-test) positive anomaly in the 10-
Sep-2012 to 16-Oct-2012 period, then a negative one in the 13-Nov-2012 to 3-Dec-2012 and
finally a significant positive one in the 4-Feb-2013 to 1-Mar-2013 period, and it is unsignificant
the rest of the year. In particular, no significant linear IS trend (p < 0.99) appears in the 2012-
2013 period, meaning that we identified no buoyancy increase trend resulting from mesoscale
activity. The periods of significant positive IS anomaly are related to the NBF meander visible
in Fig.5.6a and whos IS signature is visible in Fig.6.18b, although its location varies with time.
The period of significantly negative IS anomaly is related to the NC IS anomaly visible in
Fig.6.18b, although its location and magnitude along the NC also varies with time.
To conclude, the impact of mesoscale on the DWF area stratification is unsignificant in
most of the 2012-2013 period, and the significant impact identified in three periods is rather
related to individual mesoscale structures than to a large-scale pattern. In addition, no signifi-
cant buoyancy increase trend was identified. This suggests that a longer integration period is
necessary to detect the average eddy-induced buoyancy convergence in the DWF area.
5.4.2. Impact of mesoscale on the OIV of DWF
We now investigate how mesoscale impacts OIV by quantifying and evaluating the modelled
EKE at both resolutions in the NWMed sea. Fig.5.9 displays (a) the mean EKE in NWMED36
between 1-Aug-2012 and 30-Jun-2013, (b) the EKE daily evolution at both resolutions and its 5-
day evolution from glider observations, (c,e) the SEKE and TEKE from NWMED36 simulation
and (d,f) their anomaly with respect to NEMOMED12. We note two different patterns of mean
EKE in NWMED36 simulation (Fig.5.9a) : a large EKE at the boundary current location and
also throughout the open-sea NWMed basin. The former reaches typically 15− 45cm2/s2 and
is maximum off Menorca and in the NC, whereas the latter varies in the 10− 50cm2/s2 range
and it is maximum to the southwest of the NBF. In NWMED36, the EKE is 95% larger than
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the MKE, meaning that most of the NWMed sea KE is at mesoscale. This result is consistent
with global altimetry data showing that mesoscale KE is larger than large-scale KE (Stammer
et Wunsch, 1999; Wunsch, 2002).
The observed NWMed sea EKE shows a large seasonal variability in the 2012-2013 period
(Fig.5.9b) : it is as low as 4.2 ± 3.4cm2/s2 during preconditioning (until 4-Jan-2013), it in-
creases sharply to reach 31.6±26.1cm2/s2 during the intense mixing phase (until 24-Mar-2013)
and it then decreases to 21.1 ± 25.6cm2/s2 during restratification. Its annual mean reaches
17.4cm2/s2. We note large high-frequency variability, especially during the intense mixing and
restratification phases, related either to high velocity variability or to undersampling issues.
Both numerical simulation ensembles reproduce qualitatively the sharp EKE increase from early
February and its slower decrease from late March. However, the annual mean EKE reaches resp.
5.8 ± 0.3cm2/s2 in NEMOMED12 and 14.2 ± 0.5cm2/s2 in NWMED36 : mesoscale therefore
increases EKE by a factor 2.4, in largely better agreement with observations. Indeed, model
bias decreases from -67% in NEMOMED12 to -18% in NWMED36. Therefore, mesoscale lar-
gely improves the representation of eddy activity, which in turn impacts DWF. We performed
the same EKE computation at the main glider radial locations in models and we found (not
shown) sensibly the same results.
The EKE displays the mesoscale and smaller-scale KE (L < 100km), however only transient
mesoscale structures will impact OIV. Therefore we decompose the EKE into its standing
component (SEKE) and its transient one (TEKE). The mean SEKE (Fig.5.9c) map partly
resembles the |u50| (Fig.5.6a) : it reaches values larger than 10cm2/s2 exclusively along the main
boundary currents. No strong SEKE signature is visible in parts of those boundary currents and
in the interior NWMed sea, contrary to |u50| (Fig.5.6a) : indeed, they are surface-intensified
and their contribution to the 0-1000m velocities is lower than more barotropic currents. Now
NWMED36 anomalies with respect to NEMOMED12 (Fig.5.9d) are mostly positive (p > 0.99,
Student t-test), meaning that mesoscale intensifies the depth-integrated boundary currents.
Negative anomalies (p > 0.99, Student t-test) are found offshore Menorca boundary current,
consistent with its narrowing visible in Fig.5.6b. The SEKE is increased on average by 41%
with mesoscale in the open-sea (H > 1000m) NWMed basin.
Finally, the TEKE in NWMED36 (Fig.5.9e) reaches high values mostly in the open-sea,
especially along and to the southwest of the NBF. It dominates the total EKE by 70%, and it
represents 46% of the NWMed sea KE. This result means that in the NWMed sea, approxi-
mately half of the KE originates from transient mesoscale eddies : therefore, they are a major
component of ocean circulation. This TEKE varies through time and it can explain a large frac-
tion of the OIV impact on DWF. In particular, we note that most of the areas impacted by OIV
(Fig.5.4b) are located in regions with a TEKE > 10cm2/s2 on average. NWMED36 anomalies
with respect to NEMOMED12 (Fig.5.9d) are positive (p > 0.99, Student t-test) throughout
the NWMed sea. It reaches values higher than 15cm2/s2 in a large fraction of the DWF area,
especially in the NBF and around LION buoy. The TEKE is the component of the total KE
which is mostly impacted by mesoscale, with an increase factor 2.9 between NEMOMED12 and
NWMED36. It explains most (85%) of the EKE increase with mesoscale.
To conclude, the NWMed sea EKE shows a strong seasonal signal and large high-frequency
variability. Mesoscale dramatically increases EKE, in far better agreement with observations,
although the EKE seasonal cycle is qualitatively captured at both resolutions. With mesoscale,
EKE is larger than the MKE and it is largely dominated by TEKE which accounts for half of
the NWMed sea total KE. Regions of particularly high TEKE are found with mesoscale in the
open-sea, and they cover most areas where DWF is impacted by OIV. This diagnostic therefore
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(a) NWMED36 EKE (b) NWMed sea EKE
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(c) NWMED36 SEKE (d) NWMED36-NEMOMED12 SEKE
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(e) NWMED36 TEKE (f) NWMED36-NEMOMED12 TEKE
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Figure 5.9: (a) NWMED36 averaged eddy kinetic energy (EKE, in cm2/s2) for the period 1-
Aug-2012 to 30-Jun-2013. (b) NWMed-averaged open-sea (H > 1000m) EKE timeseries from
observations (all glider data averaged, black), NEMOMED12 (blue) and NWMED36 (red) en-
semble mean (bold) and min-max (enveloppe) values. (c) NWMED36 time averaged standing
EKE (SEKE) and (d) its anomaly with respect to NEMOMED12. (e-f) same as (c-d) for the
Transient EKE (TEKE).
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provides a physical interpretation to the increase in the OIV of DWF with mesoscale, both
spatially and in terms of integrated DWF rates.
5.5. Discussion
5.5.1. Modelling approach
In this study, we have assessed the impact of mesoscale dynamics exclusively by comparing
two simulation ensembles only differing by their horizontal resolution. However Rd varies in
time and space in the NWMed sea, being higher in summer and to the south when and where
buoyancy is higher. Therefore this study strictly focuses on dynamical structures of size between
the effective resolution of NWMED36 (14.2−16.7km) and that of NEMOMED12 (42.5−50km).
It excludes the impact of larger mesoscale structures (up to 80−100km (Millot, 1991)) on DWF
as they are resolved at both resolutions. However, it also includes SCVs whos size is typically
15km (Bosse et al., 2016) and which are permitted by NWMED36. The evaluation of the
separate impacts of mesoscale and submesoscale on DWF is not trivial and left for further
studies.
Also, in NWMED36, both the horizontal dynamics and the bathymetry are at high-resolution.
Therefore either of them might be responsible for the differences between both ensembles. For
this purpose, we performed a twin simulation with the physical resolution of NWMED36 but
with NEMOMED12 bathymetry (not shown). Results for the DWF rate and water mass trans-
formations were significantly different from NEMOMED12, but not significantly from NW-
MED36. Therefore, this results gives strong support that mesoscale impacts on convection are
largely dominated by high-resolution physics, and not by high-resolution bathymetry.
5.5.2. Mean impact of mesoscale on DWF
A mean impact of mesoscale on DWF was found in several areas, a mean VMLD reduction
was found as well as a restratification rate increase. Results were found to be related both
to the impact of mesoscale on mean circulation and stratification, and to its impact on high-
frequency buoyancy advection. The impact of mesoscale on mean circulation might be initial
state-dependent. In particular, the high bottom IS related to the western NBF meander is visible
on 1-Aug-2012 (Waldman et al., 2017), and it is initialized in the large-scale hydrology from
Estournel et al. (2016b). NWMED36 succeeds to reproduce this meander on average over the
period 2012-2013, contrary to NEMOMED12. However, this meander might experience some
long-term intrinsic variability so that our results would not be necessarily true for another
DWF year. However, the presence of a similar mixed patch anomaly in Herrmann et al. (2008)
eddy-resolving model supports the hypothesis that such a pattern is stable.
The question of the origin of the high-frequency buoyancy advection that impacts DWF at
mesoscale remains open. We identified that this anomaly develops after typically 30-45 days
of simulation. It corresponds both to the first strong wind event in the NWMed sea which
occurred after 30 days of simulation and to the characteristic timescale for the development of
baroclinic instabilities (Estournel et al., 2016b). Such a high-frequency impact might therefore
result from a different response to the same wind forcing, in agreement with strong and small-
scale frictional potential vorticity fluxes identified by Giordani et al. (2017), or from a different
development of baroclinic instabilities at both resolutions.
Finally, we found no buoyancy convergence trend resulting from mesoscale, contrary to pre-
dictions from baroclinic instability theory and idealised simulations (Marshall et Schott, 1999).
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This surprising result might be due to the short integration time and to large individual eddy
signatures on bottom IS, particularly in the north-Balearic front. In addition, the absence of
such a signal might result from a compensation between an IS decrease due to mean circulation
and an IS increase due to transient eddies. However, the mean meander west of the NBF has a
positive IS signature, which contradicts this hypothesis. This issue remains open, and it would
require an explicit eddy buoyancy flux computation to be addressed.
5.5.3. Impact of mesoscale on the OIV of DWF
This study quantifies for the first time the impact of OIV on DWF in an eddy-resolving
configuration. For this purpose, we perturbed the mesoscale hydrology in summer 2012, assu-
ming that OIV is mostly related to mesoscale activity. Therefore, we made two approximations
regarding the spatial scales involved : that smaller scales (e.g. submesoscale) and basin-scale
hydrology play a marginal role in OIV. The former is unresolved by NEMOMED12 and only
permitted in NWMED36 and to our knowledge, its impact on OIV has not been assessed so
far : it remains an open question left for further studies.
Now the basin-scale hydrology was fixed in summer 2012 in order to reproduce realistically
the 2012-2013 case study. By doing so, the large-scale OIV was cancelled by observations.
However, a recent study (Sérazin et al., 2015) suggests the large impact of OIV at scales up
to ∼ 500km, which is the approximate size of the NWMed sea. Therefore, in an uninitialized
configuration, the basin-scale OIV might contribute to increase the total OIV. This issue is
intimately related to timescales as the reverse energy cascade between mesoscale and basin-scale
OIV takes place at interannual timescales (Sérazin et al., 2015). We can expect an increase of
OIV at interannual timescales as a result of this inverse cascade.
Finally, the ensemble size responds to the constraints of limiting computational costs and
documenting OIV. We used a 10-member ensemble whereas previous studies used 50 members
(Penduff et al., 2011, 2014; Grégorio et al., 2015; Sérazin et al., 2015, 2016). Unfortunately, due
to computational costs, we could not increase the ensemble size. Further work should be done
to determine the minimum ensemble size for which the OIV statistics converge.
5.6. Conclusions
In order to investigate the impact of mesoscale dynamics on the 2012-2013 dense water
formation (DWF) event in the northwestern Mediterranean (NWMed) sea, we have performed
two perturbed ensemble initialized numerical simulations, respectively at mesoscale-permitting
and mesoscale-resolving resolutions but with an identical numerical core. We have examined
the mean impact of mesoscale on DWF and its impact on the Ocean Intrinsic Variability (OIV)
of DWF, and we have investigated the physical causes of such effects.
At LION buoy, the main impact of mesoscale is to reproduce more realistically the post-
convection restratification trend. Over the NWMed sea, mesoscale improves the representation
of the 2012-2013 mixed patch extent in the Western - North Balearic Front (NBF-W) area and
possibly in the Northern Current (NC) area. It significantly reduces the DWF rate from late
January to 10-Feb-2013, and the average DWF rate is in better agreement with observations.
Finally, the restratification rate is enhanced by mesoscale, which is also in better agreement
with observations.
We then turned to the causes of this mean impact of mesoscale on DWF. Water mass trans-
formation diagnostics have confirmed that mesoscale doesn’t significantly impact integral dense
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water volume transformations during the intense mixing phase, but it significantly increases
them during the restatification phase. In the intense mixing phase, mesoscale reduces the den-
sification of the newly-formed Western Mediterranean Deep Waters (WMDW) as a result of
a compensation between increased surface fluxes and increased internal mixing. In the restra-
tification phase, mesoscale shows a lower internal mixing which occurs at lower densities as a
consequence of the deep convection event. This causes a decrease in the compensation between
WMDW formation by mixing and its destruction by transport, which explains the increased
restratification rate.
The analysis of mean basin-scale circulation and integral stratification has revealed two do-
minant effects of mesoscale : the intensification and onshore relocation of all boundary currents
which decreases the Index of Stratification (IS) offshore, and the presence of a meander of the
North Balearic Front in the NBF-W area associated with a positive IS anomaly. The former
is consistent with the DWF increase in the NC area, the latter is consistent with the DWF
decrease in the NBF-W area. However, high-frequency lateral IS advection impacts largely IS
anomalies in the NBF-W area, it partially impacts them in the NC area and it totally domi-
nates them in two other identified DWF areas impacted by mesoscale. Finally, the impact of
mesoscale on the DWF area stratification is unsignificant in most of the 2012-2013 period, and
no significant buoyancy increase trend was identified. This suggests that a longer integration
period is necessary to detect an average eddy-induced buoyancy convergence in the DWF area.
Mesoscale was shown to have no clear impact on OIV of DWF at LION buoy, which is of the
same order of magnitude for the eddy-permitting and eddy-resolving simulations. However, over
the NWMed sea, it increases the mixed patch spatial dispersion and most of the simulated DWF
area in the 2013 DWF event is impacted by OIV. In addition, the mixed patch circumpherence
is increased, suggesting that its rim current meanders contribute to the OIV of DWF. Finally,
mesoscale dramatically increases OIV in the annual maximum DWF rates. It is multiplied by
2-3 in the eddy-resolving simulations, reaching an STD of 7-14%.
We interpreted mesoscale impact of the OIV of DWF by computing the NWMed sea Eddy
Kinetic Energy (EKE). Mesoscale dramatically increases EKE, in far better agreement with
observations, although the EKE seasonal cycle is qualitatively captured at both resolutions.
With mesoscale, EKE is larger than the mean KE (MKE) and it is largely dominated by
the Transient EKE (TEKE) which accounts for half of the NWMed sea total KE. Regions of
particularly high TEKE are found with mesoscale in the open-sea, and they cover most areas
where DWF is impacted by OIV. This diagnostic therefore provides a physical interpretation
to the increase in the OIV of DWF with mesoscale.
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Conclusions et perspectives
Dans cette étude, on a montré que la méso-échelle impacte fortement la dynamique des
courants de bords et du Front Nord-Baléare, ce qui impacte resp. positivement et négativement
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le taux de convection sur la période 2012-2013. Le bilan net est dominé par le second impact
et il engendre un volume du patch convectif réduit et une densification des nouvelles WMDW
réduite. Ces deux impacts de la méso-échelle sur la convection sont identifiés pour la première
fois dans le bassin Liguro-Provençal. Enfin, pendant la restratification, la méso-échelle augmente
le taux de restratification et diminue la tendance de diminution de salinité des eaux de surface.
Tous ces impacts sont en meilleur accord avec les observations sur cette période, ce qui suggère
que la méso-échelle joue un rôle important dans la représentation réaliste de la convection.
Ces résultats sont obtenus dans un cadre numérique où on compare deux simulations d’en-
semble à résolutions resp. ’eddy-permitting’ et ’eddy-resolving’, toutes choses égales par ailleurs.
Par conséquent, les résultats portent strictement sur l’effet des échelles résolues par NWMED36
(L > 14.2− 16.7km) et non-résolues par NEMOMED12 (L < 42.5− 50km). Or l’échelle carac-
téristique de la méso-échelle (Rd) est variable dans le temps et l’espace : elle est plus grande
en été et au Sud du bassin lorsque la stratification est élevée. Par conséquent, en comparant
NEMOMED12 et NWMED36, on exclut la méso-échelle de taille L > 50km, et on inclut en
partie la subméso-échelle, qui est permise par NWMED36. L’étude séparée de la méso-échelle
et de la subméso-échelle n’est pas triviale en raison du continuum d’échelles qui existe dans la
physique océanique : l’impact de la subméso-échelle sur la convection océanique profonde reste
une question ouverte.
On a identifié deux origines physiques de l’impact moyen de la méso-échelle sur la convec-
tion : le repositionnement moyen du Courant Nord et du Front Nord-Baléare, et l’advection
latérale de flottabilité à haute fréquence. L’impact de la méso-échelle sur la convection pour-
rait dépendre de l’état initial en Aout 2012. En particulier, la haute stratification associée au
méandre à l’Ouest du Front Nord-Baléare est déjà visible le 1er Aout 2012, et il est initialisé
dans la grande échelle de tous les membres de l’ensemble. NWMED36 réussit à le représenter en
moyenne sur la période 2012-2013, contrairement à NEMOMED12. Cependant, ce méandre est
susceptible de présenter une variabilité interannuelle de telle sorte que nos résultats ne seraient
pas vrai pour une autre année convective. Cependant, une étude numérique antérieure (Herr-
mann et al., 2008) confirme cette anomalie de convection. Le chapitre 6 de la thèse répondra à
cette question.
Par ailleurs, la question de l’origine des anomalies de haute fréquence d’advection de flotta-
bilité à méso-échelle reste ouverte. On a identifié que cette anomalie se développe après typique-
ment 30-45 jours de simulation. Cette échéance correspond au premier épisode de vent fort et
à l’échelle de temps caractéristique de développement des instabilités baroclines dans le bassin
Liguro-Provençal. Ces anomalies de haute fréquence résultent donc possiblement d’une réponse
différente au même forçage dynamique en surface, ou du développement différent des instabi-
lités baroclines aux deux résolutions. Pour approfondir cette question, il serait utile d’étudier
en détails la réponse de l’océan au premier coup de vent qui a lieu le 30 Aout 2012. Un bilan
de vorticité potentielle serait un diagnostic intéressant pour comparer la réponse de l’océan au
flux de quantité de mouvement en surface aux deux résolutions. Par ailleurs, un cadre d’étude
interannuel permettrait de déterminer si cet effet est présent aux échelles de temps climatiques
ou si il se dissipe après une période d’initialisation du modèle.
Cette étude a mis en évidence que l’effet moyen de restratification par les tourbillons de
méso-échelle n’est pas robuste à l’échelle de temps d’une année de simulation. Ce résultat
est contraire aux prédictions de la théorie des instabilités baroclines et à une série d’études
numériques idéalisées. Il peut être lié au temps d’intégration court, et le Chapitre 6 répondra
à cette question aux échelles de temps multi-décennales. Cela pourrait aussi provenir d’une
compensation entre une déstratification par les courants moyens et une restratification par les
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tourbillons transitoires. Cependant, le méandre moyen à l’ouest du Front Nord Baléare a une
signature positive en stratification, ce qui contredit cette hypothèse.
On a par ailleurs montré que la méso-échelle augmente l’OIV de la convection, en termes
de surface du patch convectif et de taux de convection. Cette étude renforce les résultats du
Chapitre 4, à savoir que l’OIV impacte fortement l’hydrologie de la convection localement et
la géographie du mixed patch. On confirme aussi que l’OIV impacte marginalement le taux de
convection, mais la résolution de la méso-échelle a multiplié par 2-3 la dispersion d’ensemble du
taux de convection, qui est de 7-14%. On a évalué l’activité de méso-échelle aux deux résolutions
à partir de mesures in situ, ce qui est un travail inédit dans ce bassin. La méso-échelle augmente
fortement l’énergie cinétique turbulente (EKE), et elle réduit de 73% le biais du modèle par
rapport aux observations. On a mis en évidence que cette EKE domine l’énergie cinétique totale,
et que sa composante transitoire (TEKE) représente la moitié de l’énergie cinétique totale. Il
s’agit donc d’un élément clé de la dynamique du bassin. Enfin, on a identifié que les zones du
patch convectif impactées par l’OIV ont une forte TEKE.
La méso-échelle est donc un ingrédient important pour l’étude de l’OIV de la convection,
même si le modèle ’eddy-permitting’ NEMOMED12 donne qualitativement les mêmes résultats.
Contrairement au Chapitre 4, on n’a ici pas montré clairement une augmentation de l’OIV avec
le temps, hormis pendant la phase de mélange vertical intense, et le Chapitre 6 visera donc
notamment à répondre à cette question aux échelles de temps interannuelles. L’impact de la
subméso-échelle sur l’OIV de la convection reste toujours une question ouverte. Enfin, tout
comme au Chapitre 4, il serait utile d’augmenter la taille des deux ensembles pour déterminer
si les statistiques obtenues avec 10 membres sont robustes.
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Dans les Chapitres 3 à 5, on s’est intéressé au cas d’étude bien documenté de la convection
profonde en hiver 2012-2013 dans le bassin Liguro-Provençal. On a estimé un intervalle de
confiance pour le taux de convection et de restratification observé, qui nous permet de dire que
l’hiver 2012-2013 a été fortement convectif. Puis on a évalué les outils numériques NEMOMED12
et NWMED36, nommé NWMED36, qui représentent globalement de façon réaliste cet épisode
convectif, avec une valeur ajoutée de la haute résolution. Deux questions scientifiques principales
ont été traitées : l’impact de la variabilité intrinsèque de l’océan (OIV) et celui de la méso-échelle
sur la convection océanique profonde. Ce chapitre vise donc à reprendre ces deux questions aux
échelles de temps multi-décennales, par des simulations océaniques forcées sur la période 1979-
2013.
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6.1. Introduction
Dans les Chapitres 4 et 5, on a quantifié à partir de simulations numériques de la convection
dans le bassin Liguro-Provençal sur la période 2012-2013 l’impact de la variabilité intrinsèque
de l’océan (OIV) sur la convection. Les résultats (Waldman et al. (2017), Waldman et al.
(submitted)) ont montré son large impact dans la modulation de l’hydrologie de la convection
localement et dans la géographie du patch convectif. Ils ont par ailleurs montré que l’OIV
impacte modestement (typiquement 10%) le taux de convection. Or, des études récentes ont
montré que sa contribution à la variabilité interannuelle de l’océan excède 40% dans la moitié
de l’océan global pour le niveau de la mer (Penduff et al., 2011), et elle varie de 5 à 60% pour
la circulation méridienne de retournement en Atlantique (AMOC, Grégorio et al. (2015)). Par
ailleurs, elle agit aux échelles de temps interannuelles à multi-décennales, et jusqu’aux échelles
spatiales de ∼ 500km, qui est la taille du bassin Liguro-Provençal (Sérazin et al., 2015).
Par conséquent, le cas d’étude de 2012-2013 se limite à l’impact de l’OIV de méso-échelle
sur la convection à l’échelle annuelle. Il est susceptible de sous-estimer l’impact total de l’OIV
sur la convection puisqu’aux échelles de temps interannuelles, l’OIV peut impacter aussi l’état
moyen de grande échelle du bassin Liguro-Provençal. Or, à notre connaissance, aucune étude
ne s’est intéressée jusqu’à maintenant à l’impact de l’OIV sur la convection aux échelles de
temps interannuelles. Le premier objectif de l’étude est donc d’utiliser une simulation numérique
d’ensemble de la mer Méditerranée avec NEMOMED12 en mode hindcast avec forçages réalistes
sur la période 1979-2013 pour estimer l’impact de l’OIV sur la variabilité interannuelle et l’état
moyen de la convection dans le bassin Liguro-Provençal.
Par ailleurs, dans le Chapitre 5, on a identifié une série d’impacts réalistes de la méso-échelle
sur la convection dans le cas d’étude de 2012-2013. Tout d’abord, la méso-échelle repositionne
vers la côte et intensifie les courants de bord, ce qui augmente la convection au large du Courant
Nord, et elle maintient un méandre stationnaire à l’Ouest du Front Nord-baléare, ce qui réduit
la convection au Sud du patch convectif. En conséquence du second effet, le volume du patch
convectif et la densification des Eaux Profondes de Méditerranée Nord-Occidentale (WMDW)
sont réduits. Par ailleurs, la méso-échelle augmente de façon réaliste le taux de restratification
car le mélange interne est diminué lors de cette phase. Enfin, l’effet de la méso-échelle sur les
flux latéraux de flottabilité à haute fréquence impacte aussi la convection. En revanche, on n’a
pas identifié de tendance significative à l’augmentation de la flottabilité de la zone de convection
liée à la méso-échelle, contrairement aux prédictions théoriques et aux simulations idéalisées de
la convection.
La question de la validité de ces résultats aux échelles de temps interannuelles reste ou-
verte. A notre connaissance, aucune étude n’a été conduite jusqu’à maintenant dans ce bassin
pour estimer l’impact de la méso-échelle sur la convection aux échelles de temps interannuelles.
Le second objectif de cette étude est donc d’utiliser deux simulations NEMOMED12 et NW-
MED36 jumelles sur la période 1979-2013 pour quantifier l’impact de la méso-échelle sur la
variabilité interannuelle et l’état moyen de la convection dans le bassin Liguro-Provençal. Une
attention particulière sera portée à la comparaison aux résultats du Chapitre 5 (Waldman
et al., submitted) et à l’étude de l’impact de la méso-échelle sur la circulation thermohaline
Méditerranéenne.
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6.2. Impact de la variabilité intrinsèque de l’océan (OIV) sur
la convection profonde
Dans cette section, on décrit les outils numériques, on évalue les simulations hindcast océa-
niques et on détermine le rôle de l’OIV sur la convection profonde. Puis on diagnostique les
sources d’OIV. Enfin, on détermine si le préconditionnement d’automne et la déstratification
d’hiver sont impactés par l’OIV.
6.2.1. Outils numériques
Dans cette section, on utilise une simulation d’ensemble NEMOMED12 en mode hindcast
avec un forçage réaliste. Sa configuration numérique est identique à celle du Chapitre 4 et
décrite au Chapitre 2, hormis la condition aux limites latérale pour laquelle on applique un
glissement libre partiel. Les courants tangentiels sont réduits de 60% aux frontières latérales
du domaine, ce qui augmente le réalisme des échanges aux détroits et donc de la circulation
thermohaline : le flux entrant à Gibraltar est de 0.84Sv, contre 1.06Sv en cas de glissement
libre, en meilleur accord avec les observations (Soto-Navarro et al., 2015).
Les forçages de surface, en Atlantique, par les fleuves et la Mer Noire sont décrits au Chapitre
2 et identiques aux Chapitres 4 et 5. Le forçage de surface provient du modèle régional de
climat à aire limitée ALADIN-Climat version 5, forcé aux frontières par la réanalyse ERA-
INTERIM, nommé par la suite ALDERA et évalué par Hamon et al. (2016) et au Chapitre 4.
On paramétrise l’effet du couplage au premier ordre par un rappel Newtonien en température
de surface (SST) de −40W/m2/K (Barnier et al., 1995, 2006). Le flux net de chaleur ne diffère
entre les simulations que par ce terme de rappel qui provient directement des différences de
SST. La température, salinité et le niveau de la mer dynamique en Atlantique sont rappelés
par un terme Newtonien tridimensionnel vers la réanalyse ORAS4 (Balmaseda et al., 2013). Le
débit moyen des fleuves et sa variation saisonnière proviennent de Vörösmarty et al. (1996),
tandis que sa variation interannuelle est connue jusqu’en 2000 et provient de la base de données
de Ludwig et al. (2009). Le détroit des Dardanelles qui est traité comme un fleuve, et son débit
est issu de la base de données de Stanev et Peneva (2001).
Pour étudier l’effet de l’OIV sur la variabilité interannuelle et l’état moyen de la convec-
tion, on réalise une simulation d’ensemble NEMOMED12 à état initial perturbé. Pour cela, on
réalise une première simulation NEMOMED12 initialisée le 1-8-1979 à partir de l’interpolation
optimale de (Rixen et al., 2005), à laquelle on ajoute l’anomalie saisonnière du mois d’aout dé-
duite du cycle saisonnier moyen de MEDATLAS-II (MEDAR/MEDATLAS Group, 2002). On
utilise son état au 1-8-1980, 1-8-1981, 1-8-1982 et 1-8-1983 comme état initial du 1-8-1979 de
4 simulations jumelles NEMOMED12. On dispose donc d’un ensemble de 5 membres jumeaux
dont l’état initial est perturbé et qui couvrent la période du 1-8-1979 au 30-6-2013.
A la différence des Chapitres 4 et 5, on a perturbé ici à la fois la méso-échelle et la grande
échelle puisqu’aux échelles de temps interannuelles, cette dernière est aussi impactée par l’OIV
(Sérazin et al., 2015). Toutefois, une fraction de la perturbation de grande échelle peut être liée
au forçage atmosphérique, et non à l’OIV. Par conséquent, pour s’assurer que l’effet mémoire
de l’état initial est perdu au cours de la simulation, on étudie la persistance de l’anomalie
d’Indice de Stratification (IS(−zb)) au fond de la colonne d’eau (Fig.6.1a) dans le bassin Liguro-
Provençal. Il est défini par :
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Figure 6.1: (a) Persistance de l’anomalie d’Indice de Stratification au fond (IS(zb)) : autocol-
lélation déphasée de l’anomalie d’ensemble d’IS(zb) avec l’anomalie initiale. (b) Corrélation de
l’anomalie initiale d’IS(zb) et l’anomalie de volume du patch convectif VMLD. La ligne tiretée
indique le seuil à 95% (test de Student, unilatéral).
avec g l’accélération de la gravité, ρ0 la densité de référence, −zb la bathymétrie et σ0
la densité potentielle (référence en surface). Il mesure la flottablité résiduelle de la colonne
d’eau, et L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016) ont montré qu’il est un prédicteur de
la convection profonde dans le bassin Liguro-Provençal. On observe dans la figure 6.1a une
autocorrélation de l’anomalie d’ensemble d’IS(−zb) significative (p > 0.95, test de Student
unilatéral) les 22 premiers mois de simulation. Cela signifie que pendant les 22 premiers mois
de simulation, l’anomalie d’IS(−zb) d’un membre de l’ensemble par rapport à la moyenne
d’ensemble est pilotée par l’état initial. Le reste de la période, elle n’est pas significative 95%
du temps, ce qui signifie que l’effet mémoire de l’état initial est perdu après typiquement 22
mois de simulation. Cela confirme que sur 32 hivers sur 34, on peut interpréter les différences
d’IS(−zb) de l’ensemble comme étant liées à l’OIV et non pas à un effet mémoire de l’état
initial.
Par ailleurs, la Fig.6.1b représente la corrélation entre l’anomalie d’ensemble de volume du
patch convectif (VMLD) et l’anomalie initiale d’IS(−zb) dans le bassin Liguro-Provençal. Elle
permet de quantifier dans quelle mesure l’anomalie du taux de convection d’un membre de
l’ensemble par rapport à la moyenne d’ensemble est reliée à l’anomalie initiale d’IS(−zb) de ce
membre. Le volume du patch convectif est calculé à partir du maximum annuel de profondeur de
couche de mélange (MLD), avec un seuil à 1000m de profondeur qui correspond à la profondeur
des WMDW (Waldman et al., 2017). La corrélation n’est significative (p > 0.95, test de Student
unilatéral) qu’à l’hiver 1980, ce qui signifie que sur 33 hivers sur 34, on peut interpréter les
différences de taux de convection de l’ensemble comme étant liées à l’OIV et non pas à l’effet
mémoire de l’état initial.
On utilise dans la suite des statistiques simples pour quantifier l’impact de l’OIV sur la
convection aux échelles de temps interannuelles. Soit la variable X(i, t) avec i ∈ J1, 5K l’indice
du membre de l’ensemble et t ∈ J1980, 2013K l’année. On note mt l’opérateur de moyenne
temporelle et m celui de moyenne d’ensemble, et de même pour les estimateurs de l’écart-type
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σt et σ. L’état moyen deX(i, t) est donc donné parM(X) = m(mt(X(i, t))). L’impact de l’OIV
sur l’état moyen est donné par MI(X) = σ(mt(X(i, t))) et mesure la dispersion d’ensemble de
la moyenne climatique de X(i, t). Sa variabilité interannuelle totale est donnée par ΣT (X) =
m(σt(X(i, t))), sa variabilité forcée par ΣF (X) = σt(m(X(i, t))) et sa variabilité intrinsèque
par ΣI(X) = mt(σ(X(i, t))). On peut aussi suivre dans le temps la variabilité intrinsèque par
la formule ΣI(X(t)) = σ(X(i, t)). Enfin, on peut calculer de ratio de la variabilité intrinsèque
sur la variabilité totale de X(i, t) en moyenne sur la période RI(X) = ΣI(X)/ΣT (X) ou en
fonction du temps RI(X(t)) = ΣI(X(t))/ΣT (X). Ces ratios mesurent l’impact typique de l’OIV
sur la variabilité totale de X(i, t).
6.2.2. Evaluation de la simulation d’ensemble NEMOMED12
On s’intéresse tout d’abord à caractériser l’état moyen et la variabilité interannuelle de
la convection dans le bassin Liguro-Provençal, et à évaluer sa représentation par le modèle
NEMOMED12. La Fig.6.2a représente la moyenne d’ensemble du maximum annuel moyen de
la profondeur de la couche de mélange M(MLD) dans NEMOMED12 et les zones observées
de convection (contour noir) sur la période 1980-2013 (Leaman et Schott (1991); Schott et al.
(1996); Houpert et al. (2016) et Chapitre 5). Dans NEMOMED12, la convection profonde a
lieu principalement au large du Golfe du Lion où M(MLD) > 500m. Dans certaines zones, la
convection profonde n’a lieu que quelques années sur la période, d’où une M(MLD) < 1000m
en moyenne. Cette zone de convection est en accord avec les observations de 1987, 1992 et
2009 à 2013, bien qu’on note une surestimation au Sud et une sous-estimation vers le Nord, en
accord avec les résultats obtenus en 2013 dans le Chapitre 4. En revanche, les simulations ne
reproduisent pas de convection en mer Ligure, qui a été observée en 2005, 2012 et 2013 (Smith
et al., 2008; Houpert et al., 2016). Elles sont donc globalement réalistes en termes de géographie
de la convection malgré ces trois biais principaux.
On s’intéresse maintenant à la variabilité interannuelle de la convection. La Fig.6.3 repré-
sente la profondeur maximale de la couche de mélange observée (noir, Somot et al. (2016)) et
modélisée par NEMOMED12 (bleu) dans le bassin Liguro-Provençal. Sur la période, 52% des
années sont convectives, alors que dans NEMOMED12, ce sont 74% des années : le modèle
surestime donc le nombre d’épisodes convectifs. Cela peut être lié à la surestimation des flux de
chaleur latente en surface par ALDERA identifiée dans le Chapitre 4. Cela peut être aussi lié
au sous-échantillonage de la zone de convection par des observations, comme discuté par Somot
et al. (2016). En revanche, la corrélation temporelle de NEMOMED12 avec les observations est
de 0.50, ce qui signifie qu’il reproduit en partie la chronologie de la convection.
La Fig.6.4a représente le maximum annuel de l’aire (AMLD) du patch convectif à partir des
observations (noir, Somot et al. (2016)) et de NEMOMED12 (bleu). Dans NEMOMED12, AMLD
intègre la surface dont la MLD maximale annuelle est supérieure à 1000m, ce qui correspond à la
profondeur de la couche de WMDW (voir Chapitre 4). AMLD est en accord avec les estimations
issues des observations, uniquement disponibles sur la période 2009-2013. Cela valide donc le
taux de convection moyen et sa variabilité dans NEMOMED12 sur la période récente. L’aire
moyenne de convection est de M(AMLD) = 8700km2, et sa variabilité totale est supérieure
puisqu’elle atteint ΣT (AMLD) = 9700km2. Cela confirme que le phénomène de convection a
une forte variabilité interannuelle dans le bassin Liguro-Provençal. La Fig.6.4b représente le
maximum annuel du volume (VMLD) du patch convectif. Il est obtenu en intégrant le volume de
la couche de mélange convective (MLD > 1000m). On a en moyenne M(VMLD) = 1.8 1013m3,
équivalent à un flux annuel moyen de 0.58Sv (1Sv = 106m3/s). Tout comme AMLD, il connaît
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Figure 6.2: (a) Moyenne d’ensemble du maximum annuel moyen de profondeur de la couche
de mélange M(MLD) sur la période 1980-2013 dans NEMOMED12. Le contour noir in-
clut les zones observées de convection pour les années 1987 (SSS > 38.40psu, Leaman
et Schott (1991)), 1992 (MLD > 1400m, Schott et al. (1996)), 2009 à 2013 ([ChlA]S <
0.15mg/m3, Houpert et al. (2016)) et 2013 (MLD > 1000m, Waldman et al. (2017)) (b) Ratio
MI(MLD)/M(MLD).








Figure 6.3: Profondeur maximale de la couche de mélange observée (noir) et modélisée par
NEMOMED12 (bleu) sur le bassin Liguro-Provençal et entre 1980 et 2013. Pour NEMOMED12,
on représente le minimum, la moyenne et le maximum d’ensemble.
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(a) AMLD (b) VMLD






















Figure 6.4: (a) Maximum annuel de l’aire du patch convectif AMLD (km2) observée (intervalles
noirs) et modélisée par NEMOMED12 (bleu) entre 1980 et 2013. Pour NEMOMED12, on
représente le minimum, la moyenne et le maximum d’ensemble. (b) Idem pour le volume du
patch convectif VMLD (m3) dans NEMOMED12.
une très forte variabilité forcée sur la période puisque ΣT (VMLD) = 2.2 1013m3, ce qui est
supérieur à sa moyenne climatologique. On note en particulier que les périodes 1980-1987,
1999-2006 et 2009-2013 sont convectives, tandis que la période 1988-1998 l’est peu, ce qui est
en accord qualitatif avec les observations (Fig.6.3).
On s’intéresse enfin à évaluer les propriétés des WMDW dans NEMOMED12. La Fig.6.5a
représente l’hydrologie des WMDW observée (noir, Somot et al. (2016)) et dans NEMOMED12
(bleu) de 1980 à 2013. Les WMDW observées montrent une tendance historique au réchauffe-
ment, à la salinisation et à la densification. Ainsi, elles passent de 12.75 − 12.80◦C, 38.44psu
et 29.09− 29.11kg/m3 dans les années 1980 à 12.90◦C, 38.47-38.49psu et 29.12− 29.13kg/m3
au début des années 2010. Cette tendance s’accélère à partir des années 2000. NEMOMED12
présente une hydrologie initiale des WMDW réaliste et représente la tendance historique bien
qu’elle soit sous-estimée. Ainsi, un biais froid, peu salé et peu dense des WMDW se met en
place dans NEMOMED12. Le biais froid est cohérent avec la surestimation des flux latents de
chaleur par ALDERA documentée dans le Chapitre 4. L’origine du biais peu salé reste quant
à elle à déterminer. Enfin, la Fig.6.5b représente le volume d’eaux denses V29.10 observé (noir,
Somot et al. (2016)) et dans NEMOMED12 (bleu) de 1980 à 2013. Le volume observé connaît
une augmentation historique cohérente avec la densification des WMDW (Fig.6.5a). NEMO-
MED12 reproduit cette tendance bien qu’elle soit sous-estimée, en particulier dans les années
1980. Ce résultat est cohérent avec la sous-estimation de la densification des WMDW et est lié
au développement d’un biais peu salé (Fig.6.5a).
En conclusion, la géographie de la convection est réaliste dans NEMOMED12 malgré un
biais vers le Sud dans le Golfe du Lion et une sous-estimation de la convection en mer Ligure. Son
intensité moyenne et sa chronologie sont réalistes malgré une surestimation du nombre d’années
convectives, ce qui peut être dû soit à la surestimation du flux de chaleur latent par ALDERA,
soit au sous-échantillonage par les observations. Enfin, NEMOMED12 représente mais sous-
estime la tendance au réchauffement, à la salinisation, à la densification et à l’augmentation
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(a) Propriétés des WMDW (b) V29.10































Figure 6.5: (a) Hydrologie des WMDW observée (noir, Somot et al. (2016)) et dans NEMO-
MED12 (bleu) de 1980 à 2013 : température, salinité et densité potentielle. Pour NEMOMED12,
on représente le minimum, la moyenne et le maximum d’ensemble. (b) Evolution du volume
d’eaux denses V29.10 observé (noir, Somot et al. (2016)) et dans NEMOMED12 (bleu) de 1980
à 2013.
du volume des WMDW. Le biais froid est aussi cohérent avec le biais de forçage d’ALDERA,
tandis que l’origine du biais peu salé, donc peu dense, reste à documenter.
6.2.3. Impact de l’OIV sur la convection profonde
On quantifie maintenant l’impact de l’OIV sur la moyenne climatologique et la variabi-
lité interannuelle de la convection, en termes de géographie du patch convectif, de taux de
convection et des propriétés des eaux denses formées. Les statistiques d’impact de l’OIV sur
la convection profonde sont synthétisés dans le Tableau 6.1. La Fig.6.2b représente le ratio
MI(MLD)/M(MLD) qui mesure l’impact de l’OIV sur la moyenne climatologique de la géo-
graphie de la convection. Ce ratio est faible (< 0.2) au centre de la zone moyenne de convection,
en revanche il atteint des valeurs élevées (> 0.3) en périphérie de celle-ci. Au Nord et en mer Li-
gure, il s’agit de zones non-concernées par la convection profonde (M(MLD) < 200m, Fig.6.2),
tandis qu’au Sud et à l’Est, cela impacte l’étendue moyenne de la zone de convection profonde.
Ce sont les principales régions de convection impactées par l’OIV en 2013 (Chapitres 4 et 5),
et la Fig.6.2b révèle que l’OIV y impacte même la géographie moyenne de la convection. En
revanche, le ratio MI(VMLD)/M(VMLD) = 6%, ce qui signifie que l’OIV impacte de manière
marginale le taux de convection moyen climatologique.
En termes de variabilité interannuelle, la Fig.6.3 montre que l’OIV impacte qualitativement
l’occurrence de la convection : dans 15% des années, on trouve une MLD > 1000m dans au
moins un membre et MLD < 1000m dans au moins un autre membre de l’ensemble. Par
ailleurs, le ratio RI(MLD) = 18%, ce qui signifie que l’OIV de la MLD représente typiquement
18% de sa variabilité. Elle est donc principalement forcée.
La Fig6.4a montre que l’OIV impacte aussi la variabilité de l’aire de convection, puisque
RI(AMLD) = 27%. Ce résultat est largement supérieur à ceux obtenus dans le Chapitre 4
avec NEMOMED12 (5%) et dans le Chapitre 5 (14%) avec NWMED36 sur le cas d’étude de
2012-2013. Ces études ayant quantifié uniquement l’OIV de méso-échelle (L < 100km), on en
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Total (M(X) et ΣT (X)) OIV/Total (MI(X) et RI(X))
M(VMLD) 1.8 1013m3 6%
Σ(MLD) 980m 18%
Σ(AMLD) 9700km2 27%
Σ(VMLD) 2.2 1013m3 27%
DF / 82%
TABLEAU 6.1: Impact de la variabilité intrinsèque océanique (OIV) sur l’état moyen (M(X) et
MI(X)) et la variabilité totale (ΣT (X) et RI(X)) de la convection dans la simulation d’ensemble
NEMOMED12 sur la période historique 1979-2013.
déduit que l’OIV de grande échelle (L > 100km) domine l’impact de l’OIV sur la variabilité
interannuelle de la convection. La Fig.6.6a représente la fraction dispersive du patch convectif
(étoiles) définie dans le Chapitre 4 comme la fraction entre l’aire dispersive du patch convectif
(au moins un membre ne simule pas la convection) et l’aire maximale du patch convectif (au
moins un membre simule la convection) : DF = max(AMLD)−min(AMLD)
max(AMLD) . On note qu’il s’agit de
composites spatiaux, tels que min(AMLD) est l’aire où tous les membres simulent la convection
et max(AMLD) est l’aire où au moins un membre la simule. Les résultats montrent que lors de
tous les hivers convectifs simulés, plus de la moitié de l’aire convective est dispersive (DF >
0.5). En moyenne, on a DF=82% : la quasi-totalité de l’aire du patch convectif est impactée
par l’OIV. Ce résultat est supérieur à ceux du Chapitre 4 où on a obtenu DF = 45% avec
NEMOMED12 et DF = 65% avec NWMED36 en 2013, ce qui confirme que l’OIV de grande
échelle contribue à impacter la géographie de la convection. On a donc identifié un impact
majeur de l’OIV sur la convection qui est de moduler sa géographie sur presque toute la zone
du patch convectif. On donne une illustration de ce résultat sur la Fig.6.6b en montrant le
minumim et maximum d’ensemble du patch convectif pour l’année 2000 peu convective et
l’année 2013 fortement convective. Pour les deux années, l’aire dispersive du patch convectif
est localisée principalement dans l’océan intérieur, au Sud et à l’Est de la zone de convection
simulée. Cela confirme les résultats des Chapitres 4 et 5 sur le cas d’étude de 2012-2013, à
s’avoir que l’OIV est maximale dans l’océan intérieur de faible pente de la bathymétrie, mais
inhibé à proximité du talus continental. Ce résultat est cohérent avec l’inhibition des échanges
turbulents côte-large à travers un courant de bord par le talus continental (Spall, 2004; Pennel
et al., 2012).
La Fig6.4b montre que l’OIV impacte la variabilité de VMLD similairement à AMLD :
RI(VMLD) = 27%. La Fig.6.6a (ligne) suit dans le temps le ratio entre OIV et variabilité totale
de la convection : RI(VMLD(t)). Ce ratio prend des valeurs élevées (> 50%) lors des épisodes les
plus intenses de convection : 1981, 2005, 2011 et 2013. L’OIV peut donc atteindre typiquement
la moitié de la variabilité totale de la convection lors d’épisodes intenses, ce qui est largement
supérieur aux estimations des Chapitres 4 et 5 sur la période 2012-2013. On note toutefois que
la variabilité forcée domine la variance totale de la convection puisque RI(VMLD(t))2, qui est
le ratio de la variance intrinsèque sur la variance totale, est supérieur à 50% uniquement en
1981 et 2011. RI(VMLD(t)) est très variable dans le temps puisqu’il prend des valeurs de 0 à
85% : son impact est proportionnel à l’intensité de la convection, il est donc nul pour les années
non-convectives. On en déduit une nouvelle fois que l’OIV de grande échelle domine l’impact de
l’OIV sur le taux de convection et qu’elle contribue largement à la variabilité de ce phénomène,
en particulier lors d’épisodes de convection intenses. On note enfin que tous les hivers convectifs
observés et modélisés dans des cas d’étude sur la période (1981, 1987, 2005 et 2013) ont une OIV
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Figure 6.6: (a) Mesure de la dispersion d’ensemble de la convection. Etoiles : fraction dis-
persive du patch convectif dans l’ensemble NEMOMED12 entre 1980 et 2013. Ligne : ratio
entre la variabilité intrinsèque et totale du taux de convection RI(VMLD(t)) entre 1980 et 2013.
(b) Minimum et maximum d’ensemble du patch convectif, qui permettent de calculer sa frac-
tion dispersive, pour l’année peu convective 2000 (rouge) et l’année fortement convective 2013
(bleu).
de VMLD supérieure à 35% de sa variabilité totale. Cela signifie qu’une fraction non-négligeable
des résultats obtenus avec des approches numériques déterministes peuvent être liées à l’OIV
car jusqu’à cette thèse aucune simulation d’ensemble n’avait été menée en mer Méditerranée.
Enfin, la Fig.6.5 montre que l’OIV impacte peu l’hydrologie des eaux denses, puisque les
anomalies hydrologiques initiales sont peu augmentées, hormis pour θ et S entre 2011 et 2013. Ce
résultat est en accord avec le fait que l’OIV impacte marginalement la moyenne climatologique
de la convection.
On a donc montré que l’OIV impacte marginalement (6%) le taux de convection moyen
sur la période 1980-2013 mais qu’il peut moduler sa géographie moyenne au Sud et à l’Est de
la zone de convection. En termes de variabilité interannuelle de la convection, l’OIV impacte
sa géographie sur en moyenne 82% de l’aire de convection, contribue à la variabilité totale du
taux de convection (27% de la variabilité totale) en particulier lors des épisodes de convection
intense. Ces résultats confirment ceux des Chapitres 4 et 5 concernant l’impact de l’OIV sur la
géographie de la convection. Ils montrent par ailleurs que l’OIV est une composante importante
de la variabilité interannuelle du taux de convection, ce qui est lié à sa composante de grande
échelle (L > 100km). Ces résultats questionnent l’impact de l’OIV sur la convection modélisée
avec des approches déterministes dans ce bassin. Pour l’évaluation de modèles lors de cas
d’étude, on a montré que certains éléments tels que la géographie de la convection ou ses
propriétés locales sur un profil hydrologique sont très sensible à l’OIV et donc difficiles à évaluer
avec une approche déterministe. Pour des expériences de sensibilité physiques, une fraction
importante des résultats peut être attribuable à l’impact de l’OIV sur la convection, et non au
paramètre physique testé. Dans les deux cas, nous recommandons une approche ensembliste ou
a minima de comparer les résultats de l’approche déterministe à des statistiques d’OIV établies
préalablement.
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Figure 6.7: Relation entre l’IS(zb) moyen entre janvier et mars en zone de convection (41−
42.5◦N et 3.5− 6.5◦E) et le volume maximal du patch convectif VMLD entre 1980 et 2013 pour
tous les membres de l’ensemble NEMOMED12. La régression linéaire et sa corrélation sont
indiquées.
6.2.4. Sources d’OIV de la convection profonde
On s’intéresse maintenant à identifier les sources géographiques et physiques de l’OIV de
la convection. Pour cela, on étudie la variabilité de la flottabilité intégrée de la colonne d’eau
IS(zb). La Fig.6.7 représente la relation entre l’IS(zb) moyen entre Janvier et Mars en zone
de convection (41 − 42.5◦N et 3.5 − 6.5◦E) et le volume maximal du patch convectif VMLD
entre 1980 et 2013 pour tous les membres de l’ensemble NEMOMED12. On obtient une relation
décroissante robuste (r = 0.81) entre ces deux grandeurs, l’IS(zb) expliquant 66% de la variance
de VMLD. En moyenne, une diminution de 0.33m2/s2 de l’IS(zb) en hiver dans cette zone est
liée à une augmentation de 1Sv (VMLD = 3.15 1013m3) le taux de convection. On en déduit
que l’IS(zb) moyen de Janvier à Mars est un bon indicateur de l’intensité de la convection qui
pourrait nous permettre de remonter aux sources de sa variabilité en termes de flottabilité.
On note toutefois qu’aux valeurs nulles de VMLD, l’IS(zb) varie grandement dans l’intervalle
0.58− 1.04m2/s2.
Par conséquent, on s’intéresse à la variabilité interannuelle de l’IS(zb) en hiver pour dé-
terminer les sources de variabilité de la convection. La Fig.6.8 représente la carte moyenne de
l’IS(zb) (m2/s2) moyen de Janvier à Mars dans NEMOMED12, ainsi que la carte de sa varia-
bilité intrinsèque ΣI(IS(zb)). On reconnaît un minimum d’IS(zb) dans la zone de convection
centrée au point MEDOC (42◦N ,5◦E). Sa valeur supérieure en périphérie Nord est la signature
du Courant Nord, au Sud et à l’Est il s’agit du Front Nord-Baléare et au Sud-Ouest la forte
stratification correspond à la présence d’un tourbillon anticyclonique stationnaire dans NEMO-
MED12 (voir Hamon et al. (2016), Fig.7). Dans les zones de plateau, IS(zb) < 0.2m2/s2 en
raison de la faible bathymétrie. Enfin, les valeurs les plus élevées d’IS(zb) se trouvent en mer
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Figure 6.8: (a) Moyenne d’ensemble de l’IS(zb) (m2/s2) moyen de Janvier à Mars dans
NEMOMED12. (b) Variabilité intrinsèque de l’IS(zb) moyen de Janvier à Mars dans NEMO-
MED12 ΣI(IS(zb)).
des Baléares et à la frontière Sud du bassin Liguro-Provençal. La variabilité intrinsèque de l’
IS(zb) ne suit pas la même structure spatiale. Elle a principalement un gradient Nord-Sud avec
des faibles valeurs (< 0.1m2/s2) le long du Courant Nord et des valeurs élevées (> 0.2m2/s2) en
mer des Baléares et au Sud du domaine. On note aussi des valeurs faibles au large de la Corse
et la Sardaigne. La variabilité intrinsèque de la zone de convection est dominée par le Sud avec
les signatures de l’anticyclone des Baléares et du Front Nord-Baléares. Ce résultat est cohérent
avec l’impact de l’OIV sur la géographie moyenne de la convection profonde (Fig.6.2b).
La Fig.6.9 représente le ratio entre l’OIV et la variabilité totale interannuelle de l’IS(zb)
de Janvier à Mars dans la zone de convection (41 − 42.5◦N et 3.5 − 6.5◦E) RI(IS(zb)). On
sépare les contributions des couches 0-150m, 150-600m et de 600m au fond à cette OIV, ce
qui correspond approximativement aux couches d’Eaux Atlantiques (AW), d’Eaux Levantines
Intermédiaires (LIW) et de WMDW. RI(IS(zb)) prend une valeur maximale en 1980, ce qui
est probablement lié à l’effet mémoire de l’initialisation et n’est pas exclusivement lié à l’OIV.
Sur le reste de la période, il varie entre 16-54%, avec une valeur moyenne de 33%, ce qui est
proche de l’impact de l’OIV sur la variabilité du taux de convection. On note dans ce cas
que la variabilité forcée domine la variance totale de l’IS(zb) puisque RI(IS(zb))2 < 0.5 sur
la période 1981-2013. En revanche, contrairement au taux de convection, l’OIV de l’IS(zb)
n’est pas proportionnel à l’intensité de la convection et sa variation temporelle est moindre.
Cela signifie que le caractère fortement non-linéaire de la convection en fonction de l’IS(zb)
augmente la variabilité temporelle de son OIV. La couche d’AW (0-150m, rouge) domine à la
fois l’OIV moyen (54%) et sa variance temporelle (77%), les couches de LIW (150-600m, violet)
et de WMDW (600m au fond, bleu) contribuant respectivement à 29% et 17% de l’OIV et à
15% et 8% à sa variance. Ce résultat identifie le rôle dominant de la couche d’AW dans l’OIV
de la stratification d’hiver et la variabilité temporelle de celle-ci. On en conclut que c’est la
variabilité intrinsèque de la flottabilité des AW au Sud de la zone de convection qui domine
l’OIV de la convection dans le bassin Liguro-Provençal.
On explore enfin les sources physiques potentielles de l’OIV de l’IS. Penduff et al. (2011)
ont montré à résolution ’eddy-permitting’ que la dynamique de méso-échelle induit une OIV
170
VI - Impact de la variabilité intrinsèque et la méso-échelle sur la convection climatologique












Figure 6.9: Ratio entre la variabilité intrinsèque et la variabilité totale de l’IS(zb) de Janvier
à Mars dans la zone de convection RI(IS(zb)) : contribution des couches 0-150m (rouge), 150-
600m (violet) et de 600m au fond (bleu), et total (noir).
interannuelle du niveau de la mer dynamique qui excède 40% de sa variabilité totale locale dans
la moitié de la surface de l’océan global. Arbic et al. (2014) ont mis en évidence un mécanisme
de cascade inverse spatio-temporelle de l’OIV qui explique comment la méso-échelle peut im-
pacter l’OIV de basse fréquence. L’intensité de la dynamique de méso-échelle est pilotée par les
instabilités dynamiques de l’écoulement, en particulier l’instabilité barocline. Cette instabilité
est influencée en zone de convection par l’intensité du forçage en flottabilité et par la topo-
graphie. En effet, la méso-échelle est maximale en fin d’hiver (voir Chapitre 5) en conséquence
des pertes de flottabilité intenses. Par ailleurs, des études océaniques idéalisées (Pierini, 2011,
2014) suggèrent que la variabilité intrinsèque de basse fréquence de l’océan est excitée par le
forçage atmosphérique. Enfin, on a montré au Chapitre 4 que l’OIV de la convection est faible
en zone de talus, ce qui est cohérent avec l’inhibition de l’instabilité barocline d’un courant de
bord sous l’effet du talus (Spall, 2004; Pennel et al., 2012). On s’intéresse donc dans la suite à
trois causes physiques potentielles de l’OIV de l’IS : l’intensité du forçage atmosphérique, la
baroclinicité des courants et la pente de la bathymétrie.
On diagnostique dans la Fig.6.10 la variabilité forcée de l’IS(150m) ΣF (IS(150m)), son
gradient horizontal |∇IS(150m)| et la zone de talus définie par une pente de bathymétrie
> 2%. Le calcul est fait uniquement pour la couche 0-150m qui domine l’OIV, ce qui permet de
faire le diagnostic de |∇IS(150m)| à profondeur constante. On interprète |∇IS(150m)| comme
une mesure de la baroclinicité des courants, similairement à Saenko et al. (2014) mais de façon
intégrée sur la couche 0-150m. La variabilité forcée de l’IS(150m) (Fig.6.10a) a des valeurs
fortes (> 0.6m2/s2) uniquement en mer des Baléares et un minimum le long du courant Nord.
Ainsi, la variabilité forcée peut expliquer la forte OIV en mer des Baléares et la faible OIV au
niveau du courant Nord, mais elle n’explique pas la forte OIV au Sud du bassin et la faible
OIV proche de la côte. La baroclinicité |∇IS(150m)| (Fig.6.10b) est quant à elle maximale
(> 1m2/s2/100km) proche de la côte, le long des courants de bord et à l’Est de la mer des
171
VI - Impact de la variabilité intrinsèque et la méso-échelle sur la convection climatologique
(a) Variabilité forcée (b) Baroclinicité des AW
   2oE 
   3oE 
   4oE 
   5oE    6oE    7oE    8oE    9
oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 












   2oE 
   3oE 
   4oE 
   5oE    6oE    7oE    8oE    9
oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 












Figure 6.10: (a) Variabilité forcée interannuelle de l’IS(150m) (ΣF (IS(150m)), m2/s2) -
contribution de la couche 0-150m. (b) Baroclinicité intégrée calculée comme le gradient ho-
rizontal de l’IS(150m) (m2/s2/100km). Le contour noir représente la pente de bathymétrie à
2%.
Baléares. On observe aussi des valeurs relativement élevées (0.6 − 1m2/s2/100km) au Sud du
bassin, le long du Front Nord-Baléare. Ce résultat est en net contraste avec l’OIV de l’IS(zb)
(Fig.6.8b) qui est faible (< 1m2/s2) le long des courants de bord. Ainsi, la baroclinicité peut
expliquer la forte OIV à l’Est de la Mer des Baléares et au Sud du Bassin Liguro-Provençal,
mais pas les valeurs faibles d’OIV le long des courants de bord et au nord du domaine. Enfin,
la Fig.6.10b représente la zone de talus (contour noir) et effectivement, les courants de bord à
forte baroclinicité mais faible OIV sont sur le talus ou à son voisinage (distance < 30km). Cela
suggère fortement que la pente de la bathymétrie inhibe l’OIV, en accord avec les résultats du
Chapitre 4.
Pour conclure, on peut distinguer trois zones avec des sources potentielles d’OIV différentes.
Le courant Nord a une forte baroclinicité mais l’influence du talus inhibe fortement l’OIV. Par
ailleurs, la variabilité forcée est faible, le forçage n’est donc pas une forte source d’OIV. L’OIV
y est donc faible. La mer des Baléares a une forte variabilité forcée au centre et une forte
baroclinicité à l’Est, avec une faible influence du talus : par conséquent, l’OIV est intense. Enfin,
le Sud du Bassin Liguro-Provençal a une variabilité forcée et une baroclinicité relativement
fortes et est éloigné de tout talus océanique : l’OIV est aussi intense. Ces résultats suggèrent
que le Sud de la zone de convection domine l’OIV de la convection profonde car la variabilité
forcée et la baroclinicité des courants y sont élevées, et le plancher océanique a une faible pente.
6.2.5. L’advection latérale de flottabilité contribue-t-elle à la variabilité interan-
nuelle de la convection ?
Plusieurs études numériques de la convection dans le bassin Liguro-Provençal ont tenté
d’expliquer la variabilité interannuelle de la convection profonde en réalisant des bilans de
flottabilité de la zone de convection (L’Hévéder et al., 2013; Somot et al., 2016). Elles sont
parvenues à expliquer plus de la moitié de la variance interannuelle du taux de convection par
la différence entre l’IS(zb) du 1er Décembre et les flux de flottabilité en surface BS de Décembre
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M(BL) V (BL) V (VMLD)
BS 143% 57% 62%
AF -43% -50% -57%
AOIV 0% 1% -1%
BL = BS + AF + AOIV 100% 100% 36%
IS(zb, 1Dec) / / 28%
IS(zb, 1Dec) +BS / / 76%
IS(zb, 1Dec) +BL = IS(zb, 1Mar) / / 71%
TABLEAU 6.2: Facteurs influençant la perte de flottabilité moyenne hivernale du 1er Décembre
au 1er Mars (M(BL)), sa variance interannuelle (V (BL)) et la variance interannuelle de la
convection (V (VMLD)) sur la période historique 1979-2013. IS(zb, 1Dec), IS(zb, 1Mar), BS,
AF et AOIV désignent respectivement l’Indice de Stratification au fond de la colonne océanique
le 1er Décembre et le 1er Mars, les flux de flottabilité de surface, l’advection latérale forcée et
l’advection latérale intrinsèque de flottabilité intégrés du 1er Décembre au 1er Mars.
à Mars. Le premier mesure le préconditionnement océanique d’automne, et le second mesure les
pertes de flottabilité, principalement par refroidissement, en surface. Ces études supposent que
l’advection latérale de flottabilité, qui ferme le bilan d’IS dans la zone de convection (Estournel
et al. (2016b) et Chapitre 5), est resp. nulle ou constante d’une année à l’autre sur la période
de Décembre à Mars. On vise ici à évaluer cette hypothèse sur le bilan d’IS(zb) en hiver et
en termes de variance expliquée du taux de convection VMLD. On diagnostique aussi la part
de l’IS(zb) d’automne et de l’advection de flottabilité de Décembre à Mars qui est forcée et
intrinsèque.
Le Tableau 6.2 résume les facteurs influençant la perte de flottabilité moyenne hivernale,
sa variance interannuelle et celle de la convection sur la période historique 1979-2013. On
quantifie tout d’abord la part de l’OIV et de la variabilité forcée dans la variance de l’IS(zb)
moyen le 1er Décembre dans la zone de convection (41 − 42.5◦N et 3.5 − 6.5◦E). On a déduit
l’IS(zb) moyen le 1er Décembre des moyennes de l’IS(zb) moyen en Novembre et Décembre.
On trouve que RI(IS(zb))2 = 0.16, ce qui signifie que la variance du préconditionnement le 1er
Décembre est à 84% forcée et à 16% intrinsèque. Par ailleurs, la variabilité totale de l’IS(zb)
en Décembre explique 28% de la variance de VMLD, sa variabilité forcée en explique 26% et son
OIV en explique 6%. C’est donc la variabilité forcée qui domine la variabilité interannuelle du
préconditionnement du 1er Décembre et son impact sur la convection. Cette variabilité forcée
a plusieurs origines : les flux de flottabilité locaux, l’impact des flux de quantité de mouvement
locaux sur la flottabilité de l’océan et les forçages non-locaux.
On s’intéresse maintenant aux pertes de flottabilité en hiver, entre le 1er Décembre et le
1er Mars. La Fig.6.11 représente la série temporelle de la perte de flottabililté BL dans la
zone de convection (41 − 42.5◦N et 3.5 − 6.5◦E) et des contributions du flux de flottabilité
en surface BS, de l’advection forcée AF et de l’OIV de l’advection AOIV d’IS. L’advection
latérale ferme le bilan d’IS, donc AF est obtenue comme la moyenne d’ensemble m(BL −BS),
et AOIV est le résidu BL − BS − AF . Sur cette période, on a une perte de flottabilité intégrée
de BL = −0.45 ± 0.14m2/s2. Elle n’explique que 36% de la variance du VMLD. Le flux de
flottabilité en surface est de BS = −0.65± 0.22m2/s2, plus intense et plus variable que la perte
de flottabilité d’hiver. Il est en moyenne plus intense de 0.20m2/s2, ce qui est en accord avec
la valeur constante du terme d’advection latérale d’IS supposée par Somot et al. (2016). Il
explique à lui seul 62% de la variabilité de VMLD, ce qui en fait un facteur plus explicatif que
173
VI - Impact de la variabilité intrinsèque et la méso-échelle sur la convection climatologique
le préconditionnement du 1er Décembre et la perte de flottabilité nette d’hiver. Ceci peut être
dû au fait que la convection est forcée à haute fréquence dans la période du 1er Décembre au
1er Mars, ce que la perte nette de flottabilité ne capture pas.
Par construction, AF a une moyenne de 0.20m2/s2 : elle compense en moyenne BS et inhibe
la convection. Sa variabilité a une valeur de 0.12m2/s2, proche de celle de BL, ce qui invalide
les hypothèses de L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016). Toutefois, elle explique une
forte fraction négative de la variance de VMLD (−57%), ce qui signifie qu’elle inhibe aussi
la variabilité interannuelle de la convection. Elle est donc fortement anti-corrélée aux flux de
surface (-0.84), ce qui signifie que AF compense partiellement BS en moyenne et en termes de
variabilité interannuelle. On identifie ce mécanisme sur le cas d’étude de 1986-1987 simulé par
Herrmann et al. (2008). Ils établissent le bilan de volume d’AW de densité σ0 < 29kg/m3 à
partir d’un diagnostic de transformations de masses d’eau (leur Fig.15) et ils montrent qu’alors
que les AW sont détruites par les flux de surface en hiver, les courants principalement de
grande échelle ré-équilibrent le bilan en important des AW dans la zone de convection. On peut
supposer que le Courant Nord et le Front Nord-Baléare domine ce flux advectif qui est une
source de flottabilité pour la zone de convection. AOIV est nul en moyenne par construction,
et sa variabilité interannuelle est moindre que les autres termes, de 0.03m2/s2. Elle explique
−1% de la variance de VMLD, ce qui signifie qu’à cette échelle spatiale, l’OIV n’explique pas la
variabilité interannuelle de la convection.
Enfin, lorsqu’on soustrait le bilan complet de flottabilité à l’IS(zb) du 1er Décembre, on
obtient l’IS(zb) du 1er Mars. Sa variabilité interannuelle explique 70% de la variabilité de
VMLD, ce qui est équivalent aux résultats de L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016) qui
négligeaient les termes d’advection latérale. Dans notre cas, l’indice de L’Hévéder et al. (2013);
Somot et al. (2016) explique même 75% de la variance de VMLD, ce qui veut dire que l’ajout
des termes advectifs dégrade légèrement le facteur explicatif. Le rôle de la haute fréquence
temporelle pourrait expliquer ce résultat. On en conclut qu’à cette échelle, c’est l’indice proposé
par L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016) qui, à une constante près, explique le mieux
la variabilité interannuelle de la convection, bien que ça ne soit pas pour les raisons invoquées
par les auteurs. Les auteurs supposaient la variabilité de l’advection d’IS(zb) nulle, alors qu’on
a montré qu’elle est forte mais qu’elle s’oppose en moyenne la variabilité de la convection.
En conclusion, on a repris le bilan d’hiver d’IS(zb) de L’Hévéder et al. (2013); Somot et al.
(2016) dans une approche ensembliste pour tester la validité de l’hypothèse de variabilité nulle
de l’advection latérale d’IS(zb) en hiver et pour quantifier les contributions du forçage et de
l’OIV à la variabilité du préconditionnement d’automne et du bilan de stratification d’hiver.
On a invalidé les hypothèses de L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016) en montrant que
la variabilité interannuelle de l’advection d’IS(zb) en hiver est du même ordre que la variabilité
du bilan total d’IS(zb). Ce terme advectif s’oppose fortement en moyenne à la convection,
et en conséquence le bilan total d’IS(zb) en hiver est moins explicatif de la variabilité de la
convection que le forçage en surface seul. On valide donc l’indice proposé par L’Hévéder et al.
(2013); Somot et al. (2016) en termes d’explication de la variance de la convection.
Enfin, l’OIV contribue de façon non-négligeable à la variabilité interannuelle du précondi-
tionnement et du bilan d’IS(zb) en hiver, mais tous les deux sont principalement forcés. Par
ailleurs, seule l’OIV du préconditionnement du 1er Décembre explique une fraction (6%) de
la variance de la convection. Ce résultat est cohérent avec le ratio de la variabilité intrinsèque
et forcée de la convection RI(VMLD) = 27%, soit un ratio de variance de RI(VMLD)2 = 7%.
Toutefois, l’indice proposé par L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016) n’explique dans
notre cas que 75% de la variance de VMLD, une valeur similaire aux deux études. On peut donc
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Figure 6.11: Contributions à la perte de flottabilité d’hiver (1er Décembre au 1er Mars) dans
la zone de convection : total (BL, noir), flux de flottablité en surface (BS, bleu), advection
forcée (AF , violet) et intrinsèque (AOIV , rouge) de flottabilité. Le minimum, la moyenne et le
maximum d’ensemble sont indiqués.
supposer que les 25% de variance non-expliqués sont liés à des phénomènes de petites échelles
spatio-temporelles qui ne sont pas détectables par la méthode de L’Hévéder et al. (2013); Somot
et al. (2016). L’OIV peut aussi moduler ces petites échelles (voir Fig.6.6), impactant VMLD sans
que l’IS(zb) moyen sur la zone de convection ne soit fortement impacté.
6.2.6. L’advection latérale contribue-t-elle à la déstratification d’automne ?
On a confirmé les résultats de L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016) montrant que
l’IS(zb) du 1er Décembre contribue à expliquer la variance interannuelle de la convection, bien
qu’il joue un rôle secondaire par rapport aux flux de flottabililté hivernaux en surface. On
a aussi montré que la variance du préconditionnement d’automne est principalement (à 84%)
forcée. Or Estournel et al. (2016b) ont montré que l’advection latérale d’IS(zb) contribue à 40%
de la déstratification de l’automne 2012, du 1er Septembre au 1er Décembre. Ils suggèrent donc
qu’à cette période, l’advection latérale joue un rôle clé dans le préconditionnement de la zone de
convection. Ils suggèrent qu’elle est liée aux Flux de Flottabilité d’Ekman (EBF) lors d’épisodes
de Mistral et Tramontane. En effet, ces vents régionaux intenses souﬄent du Nord-Ouest, ce
qui advecte le Front Nord-Baléare au Sud-Ouest par les courants d’Ekman. Toutefois, ils n’ont
pas calculé explicitement les EBF, on ne peut donc pour l’instant pas conclure sur le mécanisme
physique à l’oeuvre. On utilise donc la simulation d’ensemble NEMOMED12 pour documenter
si le signal de déstratification d’automne identifié en 2012 par Estournel et al. (2016b) est
robuste aux échelles de temps climatiques, et pour déterminer s’il est principalement forcé ou
lié à l’OIV.
Le Tableau 6.3 résume les facteurs influençant la perte de flottabilité moyenne automnale, sa
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M(BL) V (BL) V (VMLD)
BS 56% 36% 2%
AF 44% 13% -1%
AOIV 0% 14% 1%
BL = BS + AF + AOIV 100% 100% 1%
IS(zb, 1Sep) / / 18%
IS(zb, 1Sep) +BL = IS(zb, 1Dec) / / 28%
TABLEAU 6.3: Facteurs influençant le bilan de flottabilité moyen d’automne (M(BL)), sa
variance intrannuelle (V (BL)), et celle de la convection (V (VMLD)) sur la période historique
1979-2013. IS(zb, 1Sep), IS(zb, 1Dec), BS, AF , AOIV et BL désignent respectivement l’Indice
de Stratification au fond de la colonne océanique le 1er Septembre et le 1er Décembre, les flux
de flottabilité de surface, l’advection latérale forcée, l’advection latérale intrinsèque et le bilan
net de flottabilité intégrés du 1er Septambre au 1er Décembre.
variance interannuelle et celle de la convection sur la période historique 1979-2013. La Fig.6.12
représente le bilan d’IS(zb) identiquement à la Fig.6.11 mais sur la période d’automne du 1er
Septembre au 1er Décembre. Le bilan total d’IS(zb) (noir) est de BL = −0.55± 0.11m2/s2, ce
qui signifie que la zone de convection se déstratifie en moyenne plus en automne qu’en hiver.
Toutefois, contrairement à la période hivernale, les flux de flottabilité en surface n’expliquent
qu’une fraction de BL puisque BS = −0.31 ± 0.11m2/s2. Le reste de la déstratification est
expliqué par l’advection latérale forcée d’IS(zb) : AF = −0.24±0.09m2/s2. Elle contribue donc
en moyenne à 44% de la déstratification d’automne, en accord avec l’estimation de Estournel
et al. (2016b) pour 2012. La variabilité de BS et de AF est du même ordre que celle de BL, les
deux termes contribuent donc aussi fortement à la variabilité interannuelle de la déstratifica-
tion d’automne. Enfin, AOIV est nul en moyenne par construction et d’écart-type interannuel
de 0.04m2/s2, l’OIV contribue donc de façon secondaire à la variabilité interannuelle de la
déstratification d’automne.
Ces trois termes contribuent à la variabilité interannuelle de l’IS(zb) du 1er Décembre qui
elle-même explique 28% de la variance de VMLD. Cependant, aucun de ces termes n’explique
plus de 3% de la variance interannuelle de VMLD, ce qui signifie que leur rôle sur la variabilité
de la convection est plus indirect et secondaire que celui de BS en hiver. Par ailleurs, les
pertes totales de flottabilité BL en automne n’expliquent que 7% de la variance interannuelle
de l’IS(zb) du 1er Décembre. Sa variance est largement expliquée (à 60%) par celle de l’IS(zb)
du 1er Septembre, ce qui signifie qu’elle est principalement pilotée par le bilan de flottabilité
avant l’automne.
Enfin, on peut noter une forte corrélation négative (−0.46) entre la variabilité de BS et
AF en automne : tout comme en hiver, ces deux termes s’opposent en termes de variabilité
interannuelle, alors qu’on a vu que contrairement à l’hiver, ils sont additifs en moyenne clima-
tologique. Or l’hypothèse de Estournel et al. (2016b) de l’impact de l’EBF sur la stratification
suppose que BS et AF sont du même signe, puisque lors d’un événement intense de Mistral ou
de Tramontane, BS < 0 par refroidissement de surface et AF < 0 par advection d’Ekman du
Front Nord-Baléare vers le Sud-Ouest. C’est cohérent avec l’effet moyen de déstratification par
AF , mais c’est incohérent avec l’effet opposé de BS et AF sur la variabilité interannuelle de BL.
On en conclut que l’EBF par les épisodes de Mistral et Tramontane peut contribuer à la dé-
stratification moyenne en automne mais qu’il n’explique pas sa variabilité interannuelle. Cette
dernière pourrait être expliquée par le même mécanisme que celui mis en évidence en hiver par
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Figure 6.12: Contributions à la perte de flottabilité d’hiver (1er Décembre au 1er Mars) dans
la zone de convection : total (BL, noir), flux de flottablité en surface (BS, bleu), advection
forcée (AF , violet) et intrinsèque (AOIV , rouge) de flottabilité. Le minimum, la moyenne et le
maximum d’ensemble sont indiqués.
Herrmann et al. (2008), à savoir un ré-équilibrage du volume d’AW par les courants moyens.
Des pertes de flottabilité plus intenses en surface augmentent le gradient de flottabilité entre les
eaux en amont du Courant Nord, non-soumis au Mistral et à la Tramontane, et celles en aval,
refroidies par ces vents. Cela augmente l’advection de flottabilité dans la zone de convection,
ce qui compense partiellement l’anomalie de flux.
En conclusion, on a identifié en automne une intense advection forcée d’IS(zb) qui contribue
à 44% de la déstratification, en accord avec les résultats de Estournel et al. (2016b), ce qui
est cohérent avec l’hypothèse de ces auteurs sur le rôle des EBF sur le préconditionnement
d’automne. Elle présente une variabilité interannuelle du même ordre que celle des flux de
surface et du bilan net d’IS(zb) en automne, ce qui en fait aussi un élément clé de la variabilité
interannuelle de la déstratification d’automne. On a une nouvelle fois montré que l’OIV a un
impact secondaire sur le bilan d’IS(zb) à cette échelle spatio-temporelle. On a par ailleurs
montré que la variabilité de l’IS(zb) du 1er Décembre est dominée par celle de l’IS(zb) du
1er Septembre, c’est donc le bilan de flottabilité avant l’automne qui détermine largement la
variabilité du préconditionnement. Enfin, les variabilités interannuelles des flux de surface et de
l’advection forcée d’IS(zb) s’opposent, ce qui invalide l’ hypothèse de Estournel et al. (2016b)
sur le rôle des EBF en termes de variabilité interannuelle de la déstratification d’automne. Les
EBF n’ont pas été estimés dans cette étude, la question de leur rôle dans la convection en
Méditerranée Nord-Occidentale reste donc toujours ouverte.
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6.3. Impact de la méso-échelle sur la convection océanique et
la circulation thermohaline
6.3.1. Outils numériques
Dans cette section, on utilise une simulation NEMOMED12 de référence de l’étude interan-
nuelle de l’impact de l’OIV sur la convection, décrite dans la section précédente. Son état initial
au 1-8-1979 provient de l’interpolation optimale de (Rixen et al., 2005), à laquelle on ajoute
l’anomalie saisonnière du mois d’aout déduite du cycle saisonnier moyen de MEDATLAS-II
(MEDAR/MEDATLAS Group, 2002).
On la compare avec une simulation avec raffinement de maille AGRIF couplé (’two-way’)
à NEMOMED12, nommée NWMED36. Sa configuration numérique est identique hormis une
valeur plus faible des coefficients de diffusion horizontale de moment (Khm) et de diffusion
isoneutre des traceurs (Kht), comme décrit au Chapitre 2. Les valeurs passent respectivement
de Khm = −1.25 1010m4/s et Kht = 60m2/s dans NEMOMED12 à Khm = −0.25 109m4/s et
Kht = 30m2/s dans NWMED36. Ceci permet une résolution explicite des tourbillons de méso-
échelle, et on a montré au Chapitre 5 que cela augmente d’un facteur 2.4 l’énergie cinétique
turbulente (EKE) dans NWMED36 par rapport à NEMOMED12 et que cela diminue son biais
de 73% sur la période 2012-2013.
En complément, on réalise une simulation NWMED36 avec AGRIF forcé par NEMOMED12
(’one-way’) pour quantifier l’impact de la rétroaction de la méso-échelle vers le bassin Méditer-
ranéen sur la convection profonde dans le bassin Liguro-Provençal. On nomme cette dernière
simulation NWMED36-1w.
6.3.2. Impact moyen de la méso-échelle sur la convection profonde
On quantifie et on évalue dans un premier temps l’impact de la méso-échelle forcée (NW-
MED36) et couplée (NWMED36-1w) avec la circulation de grande échelle Méditerranéenne
sur la convection profonde sur la période 1980-2013. La Fig.6.13 représente le maximum annuel
moyen de la MLD dans la simulation NWMED36 et son anomalie avec NEMOMED12. La simu-
lation NWMED36 présente une zone climatologique de convection profonde avecMLD > 500m
au large du Golfe du Lion, centrée proche du point MEDOC, à (42◦N ,4.7◦E). Tout comme la
simulation NEMOMED12, elle ne reproduit pas la convection en mer Ligure contrairement aux
observations (Smith et al., 2008; Houpert et al., 2016), et au large du Golfe du Lion elle la sous-
estime au Nord et elle la surestime au Sud. Par ailleurs, la convection est aussi sous-estimée
à l’Est du patch convectif, mais ce biais peut être largement dû au nombre limité d’années
observées puisque certaines années, le modèle parvient à reproduire la convection dans cette
zone. La comparaison avec NEMOMED12 (Fig.6.13b) montre en moyenne une réduction de la
MLD au large du Golfe du Lion. Cette réduction est significative (p > 0.95, test de Student
bilatéral) à l’Est de la zone climatologique du patch convectif, entre 41.6− 42.3◦N et 5− 6◦E,
ce qui réduit le réalisme de la zone de convection. On observe aussi une réduction (p > 0.95) de
la MLD au Sud-Est du patch convectif, centrée sur (41.4◦N ,5.1◦E), qui augmente le réalisme
de la convection simulée. Enfin, la MLD est augmentée sur l’arc Nord-Ouest du patch convectif,
mais cette augmentation n’est significative (p > 0.95) qu’à l’Ouest autour de (41.9◦N ,4.9◦E).
Elle augmente le réalisme de la zone de convection au Nord-Ouest.
La réduction moyenne du patch convectif et les signaux au Sud-Est (p > 0.95) et au Nord
(p < 0.95) ont été mis en évidence dans le Chapitre 5 sur le cas d’étude de 2012-2013, tandis
que ceux à l’Est et à l’Ouest n’étaient pas présents dans ce cas d’étude. On confirme donc aux
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(a) MLD max. annuel - NWMED36 (b) Anomalie NWMED36 - NEMOMED12
   2oE 
   3oE 
   4oE 
   5oE    6oE    7oE    8oE    9
oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 


















   2oE 
   3oE 
   4oE 
   5oE    6oE    7oE    8oE    9
oE 
  40oN 
  41oN 
  42oN 
  43oN 













Figure 6.13: (a) Maximum annuel moyen de la profondeur de la couche de mélange (MLD) sur
la période 1980-2013 dans NWMED36. Le contour noir inclut les zones observées de convection
pour les années 1987 (SSS > 38.40psu, Leaman et Schott (1991)), 1992 (MLD > 1400m,
Schott et al. (1996)), 2009 à 2013 ([ChlA]S < 0.15mg/m3Houpert et al. (2016) et 2013
(MLD > 1000m, Waldman et al. (2017)) (b) Idem en anomalie entre NWMED36 et NEMO-
MED12. Le contour blanc indique le niveau de significativité à 95% (test de Student bilatéral).
échelles de temps multi-décennales le résultat principal du cas d’étude de 2012-2013, à savoir
que la méso-échelle réduit l’extension spatiale de la convection. En revanche on trouve, comme
cela avait été suggéré au Chapitre 5, que la géographie de cette réduction en 2012-2013 dépend
de l’état initial et n’est donc pas la même en moyenne sur la période historique 1979-2013.
Enfin, la méso-échelle augmente le réalisme de la convection sur l’année 2012-2013, alors que
ce n’est pas le cas sur la période 1979-2013. Toutefois, le faible nombre d’années convectives
observées peut expliquer cette perte apparente de réalisme liée à la méso-échelle, en particulier
à l’Est de la zone de convection.
La Fig.6.14 représente le maximum spatio-temporel de MLD dans le bassin Liguro-Provençal
entre 1980 et 2013 dans les observations (noir, Somot et al. (2016)), dans NEMOMED12
(bleu), NWMED36 (rouge) et NWMED36-1w (violet). Le nombre d’années convectives (avec
MLD > 1000m) est réduit de 5 avec la méso-échelle couplée (NWMED36, p > 0.95) ou forcée
(NWMED36-1w, p < 0.95) à la grande échelle par rapport à NEMOMED12. La fraction d’an-
nées convectives passe de 71% dans NEMOMED12 à 56% dans NWMED36 et NWMED36-1w,
ce qui est en meilleur accord avec les observations (52%). La variabilité temporelle est elle aussi
plus réaliste dans les deux cas, puisque sa corrélation avec les observations passe de 0.42 dans
NEMOMED12 à resp. 0.49 et 0.48 dans NWMED36 et NWMED36-1w. Bien que la méso-échelle
diminue en moyenne la MLD, la variabilité interannuelle de cette réponse est grande puisque
certaines années, la méso-échelle augmente marginalement (< 100m, 1985, 1987, 1993, 2013)
ou fortement (> 1000m, 2006) la MLD. Cela signifie que sur plusieurs année, le signal moyen
de diminution de la convection par la méso-échelle est masqué par un signal à plus haute fré-
quence. A l’inverse, sur les années 1982, 1983, 1986, 1991, 2001 et 2002, le signal de diminution
de la convection est fortement augmenté. Enfin, les simulations NWMED36 et NWMED36-1w
ne sont pas significativement différentes (p < 0.95), ce qui montre que la rétroaction de la
méso-échelle vers la grande échelle en Méditerranée n’a pas d’impact sur la convection profonde
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Figure 6.14: Profondeur maximale de la couche de mélange observée (noir) et modélisée par
NEMOMED12 (bleu), NWMED36 (rouge) et NWMED36-1w (violet) sur le bassin Liguro-
Provençal et entre 1980 et 2013.
dans le bassin Liguro-Provençal. Ce résultat valide l’usage de modèles à aire limitée et forcés
aux bords en Méditerranée Nord-Occidentale pour étudier la convection profonde de ce bassin
aux échelles de temps multi-décennales.
La Fig.6.15 représente l’aire (AMLD) et le volume (VMLD) maximum annuels de convec-
tion dans les observations (noir, Somot et al. (2016)), dans NEMOMED12 (bleu), NWMED36
(rouge) et NWMED36-1w (violet). Les trois simulations représentent correctement AMLD et
sa variabilité sur la période 2010-2013, en revanche la méso-échelle couplée (NWMED36) et
forcée (NWMED36-1w) par la grande échelle induit une sous-estimation de AMLD en 2009. En
moyenne sur la période 1980-2013, AMLD et VMLD sont significativement (p > 0.95, test de
Student bilatéral) réduits entre NEMOMED12 (AMLD = 8400km2 et VMLD = 1.8 1013m3) et
les deux simulations ’eddy-resolving’ NWMED36 (AMLD = 6800km2 et VMLD = 1.4 1013m3) et
NWMED36-1w (AMLD = 6500km2 et VMLD = 1.3 1013m3). La variabilité interannuelle de la
convection est aussi réduite avec méso-échelle puisqu’elle passe de resp. σ(AMLD) = 8500km2
et σ(VMLD) = 1.9 1013m3 avec NEMOMED12 à σ(AMLD) = 8300km2 et σ(VMLD) = 1.8 1013m3
avec NWMED36 et σ(AMLD) = 8200km2 et σ(VMLD) = 1.7 1013m3 avec NWMED36-1w. On
constate comme pour la MLD que le signal moyen de réduction de la convection par la méso-
échelle n’est pas valable pour plusieurs années où la convection est intensifiée (1981, 2006, 2012
et 2013) et qu’il est fortement amplifié sur d’autres années (1982, 1983, 1986, 1991, 2001 et
2002). Ainsi, le signal de réduction de AMLD et VMLD par la méso-échelle ne devient significatif
(p > 0.95) que resp. en 1997 et en 2002 dans NWMED36. Cela signifie qu’il n’émerge que
d’une série multi-décennale et qu’un minimum de 18 à 23 ans de simulations sont nécessaires
pour le détecter. Cela peut être lié au fait que l’effet moyen de la méso-échelle est faible lors
des premières années de simulations, puis que la décennie 1990 est peu convective. Enfin, tout
comme la MLD, les différences de AMLD et VMLD ne sont pas significatives entre NWMED36
et NWMED36-1w.
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Figure 6.15: (a) Maximum annuel de l’aire du patch convectif AMLD (km2) observée (in-
tervalles noirs) et modélisée par NEMOMED12 (bleu), NWMED36 (rouge) et NWMED36-1w
(violet) entre 1980 et 2013. (b) Idem pour le volume du patch convectif VMLD (m3) modélisé.
La Fig.6.16 montre l’évolution des propriétés et du volume des WMDW dans les observations
(noir, Somot et al. (2016)) et dans les simulations NEMOMED12 (bleu), NWMED36 (rouge)
et NWMED36-1w (violet). La méso-échelle couplée (NWMED36) ou forcée (NWMED36-1w)
par la grande échelle réduit en moyenne la salinité, la température, la densité et le volume des
WMDW, ce qui est cohérent avec une réduction moyenne de la convection en Méditerranée
Nord-Occidentale par la méso-échelle. Toutefois, le signal est faible (< 0.01◦C, < 0.005psu, <
0.005kg/m3 et < 1013m3) jusqu’en 2005 à l’exception de l’année 1985. En effet, on a montré qu’il
n’émerge significativement (p > 0.95) qu’après 18 à 23 ans de simulations. A partir de 2005, une
anomalie peu salée, froide, peu dense et de faible volume des WMDW se développe dans les deux
simulations ’eddy-resolving’ en comparaison de NEMOMED12. En 2012, elle atteint −0.04◦C,
−0.02psu, −0.005kg/m3 et −3 1013m3. Cela augmente le biais du modèle qui sous-estime la
tendance observée au réchauffement, à la salinisation, à la densification et à l’augmentation du
volume des WMDW. Cette tendance linéaire n’est significative (p > 0.95) dans NWMED36 et
NWMED36-1w que pour la température, la salinité et le volume d’eaux denses, contrairement
à NEMOMED12 où elle l’est aussi pour la densité. Ce résultat est cohérent avec l’effet moyen
de diminution de la convection par la méso-échelle, qui diminue la propagation du signal de
réchauffement et salinisation vers les WMDW. Enfin, on n’observe pas de différence significative
(p < 0.95) entre NWMED36 et NWMED36-1w dans les propriétés des WMDW.
En conclusion, on a montré que la méso-échelle diminue en moyenne l’intensité et la fré-
quence d’occurrence de la convection. Le patch convectif est réduit à l’Est et marginalement
étendu à l’Ouest de l’aire climatologique de convection au large du Golfe du Lion. En consé-
quence, la tendance historique au réchauffement, à la salinisation et à l’augmentation du volume
des masses d’eau est réduite et la tendance à leur densification est annulée. On a aussi mis en
évidence une forte variabilité interannuelle de l’impact de la méso-échelle sur la convection,
avec certaines années un signal d’augmentation, de telle sorte que l’effet moyen de réduction
de la convection n’est détecté qu’après 18 à 23 ans de simulation. Le réalisme de la convec-
tion est augmenté concernant la variabilité interannuelle de la convection et l’étendue du patch
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Figure 6.16: (a) Hydrologie des WMDW observée (noir, Somot et al. (2016)), dans NEMO-
MED12 (bleu), NWMED36 (rouge) et NWMED36-1w (violet) de 1980 à 2013 : température,
salinité et densité potentielle. (b) Idem pour l’évolution du volume d’eaux denses V29.10.
convectif à l’Ouest, mais il est réduit en termes d’aire du patch convectif, de son étendue à
l’Est, des propriétés et du volume des WMDW. On ne peut donc pas conclure, contrairement
à l’étude de cas de 2012-2013 du Chapitre 5, à une amélioration de la représentation de la
convection en moyenne sur 1979-2013 liée à la méso-échelle. Enfin, on a montré que la rétro-
action de la méso-échelle sur la grande échelle en Méditerranée n’impacte pas la convection
dans le bassin Liguro-Provençal, ce qui valide l’usage de modèles à aire limitée en Méditerranée
Nord-Occidentale pour étudier la convection profonde aux échelles de temps multi-décennales.
6.3.3. Origines de l’impact de la méso-échelle sur la convection
6.3.3.1 Circulation
On a montré que la méso-échelle impacte l’intensité et la structure spatiale moyenne de la
convection dans le bassin Liguro-Provençal, avec une forte variabilité interannuelle. On cherche
maintenant à interpréter son origine physique. Pour cela, on suit la méthodologie du Chapitre 5
en étudiant l’impact de la méso-échelle sur la circulation des AW, sur la stratification moyenne
et sa variabilité et sur les transformations des masses d’eau.
La Fig.6.17 représente les courants moyens à 50m dans NWMED36 et leur anomalie par
rapport à NEMOMED12. On a montré dans le Chapitre 4 que les AW dominent la stratification
du bassin Liguro-Provençal, or elles sont advectées par des courants de bord intensifiés en surface
et par le Front Nord-Baléare (NBF). La Fig.6.17a permet donc de déduire la localisation des
AW. On observe la présence de courants de bord au large de la Corse et de Minorque avec
|u50| = 20cm/s et du Courant Nord avec |u50| = 30cm/s. Au large, on note la présence du
NBF qui méandre du Nord de Minorque (41◦N,4.5◦E) à l’Ouest de la Corse (42.8◦N,8◦E), avec
|u50| = 5 − 10cm/s. Le méandre stationnaire à l’Ouest du NBF centré sur (41◦N,4.5◦E) a
été identifié dans le Chapitre 5, et on a montré qu’il inhibe la convection sur le cas d’étude
de 2012-2013. En mer des Baléares, une circulation anticyclonique est présente en moyenne.
Cette circulation irréaliste (Hamon et al., 2016) peut causer une advection d’AW peu salées
et contribuer à expliquer le biais peu salé des WMDW (Fig.6.16). Cette structure n’est pas
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Figure 6.17: (a) Courants moyens à 50m (u50, cm/s) et leur module (|u50|) dans NW-
MED36 sur la période du 1er Aout 1979 au 30 Juin 2013. (b) Idem, en anomalie NWMED36-
NEMOMED12 (p > 0.95, test de Student bilatéral).
présente dans les simulations du cas d’étude 2012-2013, ce qui peut être dû à la condition aux
limites latérales du moment qui diffère où à une mise en place aux échelles interannuelles de cet
anticyclone. Enfin, à la frontière Sud du bassin Liguro-Provençal, une circulation anticyclonique
est visible, qui est cohérente avec la formation d’anticyclones semi-stationnaires au Nord du
bassin Algérien (Millot, 1999b).
Les anomalies de circulations à 50m de NWMED36 par rapport à NEMOMED12 (Fig.6.17b,
p > 0.95, test de Student bilatéral) présentent de nombreuses similitudes avec celles identifiées
dans le cas d’étude de 2012-2013 du Chapitre 5. On constate un affaiblissement de la partie
hauturière des courants de bord au large de la Corse, de la Sardaigne, de la mer Ligure et le
long du courant Nord. Il s’accompagne d’une intensification le long de la côte en mer Ligure et
le long du Courant Nord. On constate aussi une anomalie le long du méandre à l’Ouest du NBF,
qui est fortement affaibli dans NEMOMED12, où le NBF est localisé plus au Sud autour de
40.5◦N . Comme argumenté dans le Chapitre 5, ces deux structures sont susceptibles de favoriser
la convection à proximité du Courant Nord et de l’inhiber sur le méandre Ouest du NBF dans
NWMED36. Toutefois, le premier effet est faible et le second non-significatif sur la moyenne
climatologique du patch convectif (Fig.6.13b), ils n’expliquent donc que partiellement l’effet de
la méso-échelle sur la convection. Le repositionnement du courant de bord vers la côte en mer
Ligure peut favoriser la convection dans cette région et corriger l’un des biais de NEMOMED12,
cependant NWMED36 ne simule pas non plus de convection profonde en mer Ligure. En mer
des Baléares, la circulation anticyclonique est affaiblie dans NWMED36, ce qui est en meilleur
accord avec les observations (Hamon et al., 2016) et peut diminuer la stratification dans cette
région.
6.3.3.2 Bilans de flottabilité
On a montré que la méso-échelle modifie la circulation des AW : les courants de bord
sont plus proches de la côte, un méandre stationnaire est présent à l’Ouest du NBF et la
circulation anticyclonique est affaiblie en mer des Baléares. La Fig.6.18 représente l’IS(zb)
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moyen de NWMED36, son anomalie par rapport à NEMOMED12 et les contributions des
flux de flottabilité en surface BS et de l’advection latérale totale de flottabilité AT à cette
anomalie. L’IS(zb) moyen présente une structure spatiale similaire au cas d’étude de 2012-2013
du Chapitre 5. Un gradient Nord-Sud est présent entre des valeurs faibles (< 1.2m2/s2) dans la
zone de convection centrée au point MEDOC (42◦N,5◦E) et en mer Ligure et des valeurs élevées
(> 2m2/s2) au Sud du bassin. La stratification atteint un maximum local le long des courants
de bord au large de la Corse, la Sardaigne, en mer Ligure et du Courant Nord (1.5− 2m2/s2).
Elle est très faible sur les zones de plateau (< 0.4m2/s2) en raison de la faible bathymétrie.
Enfin, l’IS(zb) est élevé (> 2m2/s2) en Mer des Baléares, ce qui diffère du cas d’étude de
2012-2013. Ce résultat est cohérent avec la circulation anticyclonique de NWMED36.
Les anomalies d’IS(zb) entre NWMED36 et NEMOMED12 (Fig.6.18b) présentent elles
aussi des similitudes avec les résultats du Chapitre 5 portant sur le cas d’étude 2012-2013. Une
anomalie négative de stratification (p > 0.95, test de Student bilatéral) est visible au large du
Courant Nord, et des courants de bord de mer Ligure et de Minorque. On a argumenté dans le
Chapitre 5 que l’épaisseur de la couche d’AW est réduite dans les zones où les courants de bord
sont affaiblis, ce qui explique cette déstratification. Toutefois, contrairement à l’étude de cas
de 2012-2013, cette anomalie n’est pas significative au large de la Corse. En mer Ligure, cette
anomalie favorise le préconditionnement océanique et pourrait contribuer à corriger la sous-
estimation de la convection dans NEMOMED12, mais la convection profonde n’a pas non plus
lieu en mer Ligure dans NWMED36. Au Sud de la zone de convection, une anomalie positive
(p > 0.95, test de Student bilatéral) est présente, en accord avec la présence du méandre Ouest
du NBF documenté dans l’étude de cas 2012-2013. En Mer des Baléares, une forte anomalie
négative d’IS(zb) (< −0.5m2/s2) est présente, qui est en accord avec l’affaiblissement de la
circulation anticyclonique par la méso-échelle. Elle impacte fortement l’Ouest de la zone de
convection et est cohérente avec l’intensification de la convection par la méso-échelle. Enfin,
à l’Est de la zone de convection, une anomalie positive de faible amplitude (< 0.15m2/s2)
est présente. Dans la principale zone impactée par une réduction de la profondeur du patch
convectif (Fig.6.13b), l’anomalie est non-significative ou faible (< 0.1m2/s2). Elle n’est associée
à aucune anomalie de circulation à 50m (Fig.6.17b) et n’est pas présente en moyenne dans le
cas d’étude de 2012-2013. Il peut s’agir d’un effet moyen de restratification par les tourbillons
transitoires, bien que celui-ci reste à documenter.
L’analyse des contributions de BS (Fig.6.18c) et AF (Fig.6.18d) à ce bilan révèle que c’est
l’advection latérale qui pilote la structure spatiale des anomalies d’IS(zb). Elle explique les
anomalies peu stratifiées des mers Ligures et des Baléares et en partie celle au large du Courant
Nord. Elle explique aussi l’anomalie stratifiée au Sud et à l’Est de la zone de convection. Sa
valeur est typiquement d’un ordre de grandeur plus élevée que les anomalies d’IS(zb). En
effet, elle est largement compensée par BS qui est lui aussi typiquement supérieur d’un ordre
de grandeur, mais de signe opposé, aux anomalies d’IS(zb). Cela signifie que la méso-échelle
modifie l’advection de flottabilité, qui explique les anomalies d’IS(zb) moyen et donc en partie
de convection. Celles-ci ont une signature en SST suffisante pour que l’effet du couplage air-mer,
paramétré par un rappel Newtonien en SST de −40W/m2/K, réduise d’un ordre de grandeur
les anomalies finales d’IS(zb). La rétroaction négative du couplage air-mer sur les anomalies
de SST liées à la méso-échelle a été identifiée en configuration ’eddy-resolving’ couplée globale
(Griffies et al., 2015). En Méditerranée, seule une configuration couplée permettra de conclure
quantitativement sur cette rétroaction, bien qu’il soit probable qu’on obtienne qualitativement
les mêmes résultats.
On a identifié une restratification à l’Est de la zone de convection qui domine l’effet de
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(c) NWMED36-NEMOMED12 BS (d) NWMED36-NEMOMED12 AT
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Figure 6.18: (a) Indice de Stratification au fond (IS(zb)) moyen dans NWMED36 du 1er Aout
1979 au 30 Juin 2013, (b) anomalie par rapport à NEMOMED12, (c) contribution du flux de
flottabilité en surface BS et (d) contribution de l’advection latérale AT à cette anomalie. Dans
(b-d), le rectangle noir indique la zone de convection et le contour noir indique le niveau de
significativité à 95% (test de Student bilatéral).
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la méso-échelle sur le patch convectif. Or elle n’est pas significative ou faible < 0.1m2/s2 en
moyenne dans la zone de réduction du patch convectif avec la méso-échelle. Cela suggère que
la variabilité des anomalies d’IS(zb) peut impacter la convection moyenne sur la période 1979-
2013. La Fig.6.19 représente la série temporelle des anomalies d’IS(zb) entre NWMED36 et
NEMOMED12 dans le bassin Liguro- Provençal (zone NWMed, lon < 9◦E, lat > 40◦N) et
dans la zone de convection (zone DWF, 3.5 − 6.5◦E, 41 − 42.5◦N). La zone DWF englobe
toutes les régions impactées par la convection profonde dans NEMOMED12 ou NWMED36.
L’anomalie d’IS(zb) est de moyenne négative dans les deux régions (p > 0.95 uniquement dans
le NWMed) car elle est dominée par l’anomalie peu stratifiée en mer des Baléares. Toutefois,
une forte variabilité haute fréquence est présente dans les deux régions, sans signal saisonnier
robuste (p < 0.95). Par conséquent, l’anomalie d’IS(zb) est positive sur resp. 32% et 53% de
la période dans les zones NWMed et DWF. On note par ailleurs une large variabilité de haute
fréquence de cette anomalie dans les deux zones, en particulier en 1981-1982, 1989, 1991-1993
et 2005-2009.
Dans les deux régions, cette variabilité est expliquée principalement par celle de AF , avec
resp. 65% et 21% de variance expliquée. BF est fortement anti-corrélé en moyenne à AF (resp.
-0.78 et -0.60) c’est donc un rappel négatif qui atténue l’effet de la méso-échelle sur l’IS(zb). Sa
corrélation à AF est maximale (resp. -0.82 et -0.68) à lags resp. de 7 et 9 mois. Ce résultat donne
un temps caractéristique de réponse des flux air-mer aux anomalies de flottabilité induites par
la méso-échelle de typiquement 6 mois à 1 an. Il n’y a pas d’effet moyen de restratification par
AF dans le bassin Liguro-Provençal, en revanche c’est le cas dans la zone de convection. Par
conséquent, on a détecté un effet de restratification en zone de convection par la méso-échelle,
mais l’effet du couplage sur les flux le compense de telle sorte qu’en moyenne, aucune différence
significative d’IS(zb) ne s’y dégage.
Ce résultat diffère des prédictions théoriques (Marshall et Schott, 1999) et de simulations
idéalisées (Madec et al., 1991) qui prévoient un effet moyen de restratification par les tour-
billons transitoires. Par ailleurs, plusieurs zones présentent un effet moyen de réduction ou
d’augmentation de l’IS(zb) liée à la méso-échelle, mais on les associe pour la plupart à une
modification de la circulation stationnaire plutôt que transitoire. Enfin, une large variabilité de
haute fréquence de l’effet de la méso-échelle sur l’advection de flottabilité est présente et est
susceptible de largement impacter la convection aux échelles de temps climatiques. En parti-
culier, la moitié Sud de la zone de réduction de convection à l’Est du patch convectif (5-6◦E,
41.5-41.9◦N, Fig.6.13b) ne présente pas d’anomalie moyenne significative de flottabilité, ce qui
suggère qu’elle est liée à l’effet à haute fréquence de la méso-échelle sur l’IS(zb). La question
de son origne reste ouverte, et l’OIV pourrait expliquer une fraction de cet effet.
6.3.3.3 Rétroaction des flux air-mer
On a vu que l’effet du couplage sur les flux de chaleur en surface compense typiquement
90% de l’impact de la méso-échelle sur le bilan de flottabilité aux échelles climatiques. Ce
n’est pas le cas dans sur la période 2012-2013 analysée au Chapitre 5 en raison du faible
temps d’intégration. La Fig.6.20 documente les anomalies moyennes de SST et de flux net
de chaleur en surface entre NWMED36 et NEMOMED12 sur la période 1979-2013. Ces deux
termes sont proportionnels puisqu’on applique un rappel Newtonien en SST de −40W/m2/K
au flux de chaleur en surface. Ils sont aussi proportionnels à BS par définition (Fig.6.18c), leur
structure spatiale correspond donc largement à la réponse des flux à l’advection latérale de
flottabilité par la méso-échelle. L’anomalie de SST est maximale en mer des Baléares où elle
atteint −0.5◦C et est compensée par une anomalie de flux de chaleur de +20W/m2 (p > 0.95,
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Figure 6.19: Série mensuelle de l’anomalie d’Indice de Stratification au fond (∆IS(zb), noir)
de NWMED36 par rapport à NEMOMED12 et des contributions des flux de flottabilité en
surface (BS, bleu) et de l’advection latérale (AT , rouge) (a) dans le bassin Liguro-Provençal
(NWMed, lon < 9◦E, lat > 40◦N) et (b) dans la zone de convection (DWF, 3.5 − 6.5◦E,
41− 42.5◦N).
test de Student bilatéral). On a aussi une anomalie froide en mer Ligure de −0.25◦C avec une
anomalie de flux de +10W/m2 (p > 0.95). Au niveau du méandre Ouest du NBF, l’anomalie
chaude atteint +0.3◦C avec une anomalie de flux de −12W/m2 (p > 0.95). Enfin, à l’Est de
la zone de convection et à proximité du bassin Algérien, une faible anomalie chaude (∼ 0.1◦C)
est visible, compensée par une anomalie de flux de ∼ −5W/m2 (p > 0.95). On en conclut que
la méso-échelle est susceptible d’impacter les flux air-mer donc le climat côtier voire régional
en modifiant la circulation stationnaire, ce qui crée des anomalies de SST. En moyenne dans le
bassin Liguro-Provençal, l’anomalie de flux de chaleur est positive et dominée par le signal en
mer des Baléares, ce qui contredit des résultats à l’échelle globale montrant un chauffage de la
surface par la méso-échelle (Griffies et al., 2015).
6.3.3.4 Evolution des masses d’eau
On a documenté l’effet de la méso-échelle sur la circulation et le bilan de flottabilité du
bassin Liguro-Provençal. On s’intéresse maintenant aux propriétés hydrologiques des principales
masses d’eau en zone de convection. La Fig.6.21 présente un diagramme de Hovmoeller sur la
période 1980-2012 du profil hydrologique moyen dans la zone DWF (3.5− 6.5◦E, 41− 42.5◦N)
dans NWMED36 et son anomalie par rapport à NEMOMED12. On identifie les trois principales
masses d’eau du bassin : les AW de propriétés (S < 38.4psu, θ > 14◦C, σ0 < 29kg/m3) sur
la couche 0-200m, les LIW de propriétés (S > 38.50psu, θ > 13◦C, σ0 = 29.05 − 29.10kg/m3)
sur la couche 300-800m et les WMDW de propriétés (S = 38.42− 38.50psu, θ = 12.7− 13◦C,
σ0 = 29.10− 29.12kg/m3) sous 1000m de profondeur.
Sur la période historique, les LIW connaissent une tendance au réchauffement (Fig.6.21a)
et à la salinisation (Fig.6.21c) à densité constante (Fig. 6.21e). Ainsi, elles passent de (38.6psu,
13.5◦C) à 500m en 1980 à une moyenne de (38.65psu, 13.8◦C) dans les années 2000. Cette ten-
dance a lieu principalement sur la période 1979-1991, puis les propriétés des LIW se stabilisent.
On note une forte diminution transitoire de salinité et température lors des événements convec-
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Figure 6.20: Anomalie moyenne de température de (a) surface de la mer (SST, K) et (b) flux
net de chaleur en surface (Qnet, W/m2) de NWMED36 par rapport à NEMOMED12 sur la
période 1980-2012.
tifs intenses de NWMED36 en 1981, 2005, 2010 et 2012. Elle est liée à l’érosion de la couche
de LIW par mélange vertical intense lors du phénomène de convection profonde. Toutefois la
tendance est robuste (p > 0.95) sur la période 1979-2013. Celle-ci peut provenir d’un mécanisme
de Transition Ouest-Méditerranéenne de charge en sel et en chaleur des LIW en réponse à la
Transition Est-Méditerranéenne des années 1990 (Schröder et al., 2006), ou du mécanisme de
recharge de la couche de LIW lors des années non-convectives comme suggéré par Herrmann
et al. (2010). En effet, les LIW sont créées dans le bassin Levantin, en Méditerranée Orien-
tale, et elles sont détruites en Méditerranée Nord-Occidentale par le phénomène de convection
profonde. Le mécanisme de Transition Ouest-Méditerranéenne suppose que le signal est liée à
une modification des propriétés des LIW à leur lieu de formation, tandis que le mécanisme de
recharge suppose qu’en l’absence de convection profonde pendant plusieurs années, les LIW de
Méditerranée Nord-Occidentale se rechargent progressivement en sel et en chaleur. Les WMDW
subissent une densification lors des principaux événements convectifs : 1981, 2005, 2010 et 2012.
Sur le reste de la période, leur densité est lentement réduite par diffusion verticale. En termes
de propriétés hydrologiques, les principaux épisodes convectifs sont associés à une anomalie
chaude et salée des WMDW, qui peut être interprétée comme un export de sel de la couche de
LIW vers les WMDW. On a noté dans la Fig.6.16a que NWMED36 reproduit cette tendance
historique, principalement à partir de 2005, mais qu’elle est sous-estimée.
Les deux principaux signaux d’évolution des masses d’eau dans la zone de convection sont
donc une recharge en sel et en chaleur de la LIW sur la période 1979-1991 et une densifica-
tion, salinisation et un réchauffement des WMDW à partir de 2005. Ces deux tendances sont
significativement (p > 0.95) différentes à NEMOMED12 : la tendance à la salinisation et au
réchauffement des eaux intermédiaires n’est pas significative dans NEMOMED12 (p < 0.95,
Fig.6.21b,d) alors que celle à la densification, à la salinisation et au réchauffement des WMDW
à partir de 2005 est plus intense d’un facteur ∼ 2, en accord avec la Fig.6.16a. L’effet de la méso-
échelle sur la tendance des LIW se développe dès les premières années de simulation alors que
la convection n’est pas significativement différente (p < 0.95, Fig.6.15). On en déduit qu’il est
lié à une augmentation de l’advection latérale de sel et de chaleur aux couches intermédiaires.
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Le second effet se met en place à partir de 2005, lorsque la convection devient significative-
ment (p > 0.95) inhibée par la méso-échelle. Il est cohérent avec une réduction de l’intensité
du phénomène de convection. On remarque que malgré l’accumulation de chaleur aux couches
intermédiaires dans NWMED36, les WMDW se salent et chauffent moins à partir de 2005 que
dans NEMOMED12. Or, à intensité de la convection constante, l’anomalie de sel et de chaleur
des LIW se serait propagée dans la couche de WMDW lors de la convection profonde. On en
déduit que l’effet de réduction de la convection domine sur l’anomalie chaude et salée des LIW
et explique la réduction de la tendance des WMDW. En revanche, suite à l’événement de 2005,
on constate une anomalie chaude des AW qui peut être liée à l’export de l’anomalie des LIW
vers la surface par une convection intermédiaire. Cette anomalie peut aussi avoir une origine
superficielle, puisqu’on constate une forte variabilité interannuelle de l’effet de la méso-échelle
sur les AW. Ce résultat est cohérent avec ceux obtenus pour l’IS(zb) (Fig.6.19b).
6.3.3.5 Diagnostic de transformation des masses d’eau
On a identifié sur la période historique deux effets principaux de la méso-échelle sur les
transformations des masses d’eau : une tendance à l’augmentation du contenu en sel et en
chaleur des LIW principalement sur la période 1979-1991, et une sous-estimation de la tendance
à la densification, salinisation et réchauffement des WMDW sur la période 2004-2013. On
s’intéresse maintenant à déterminer les sources de ces tendances à partir d’un diagnostic de
transformations des masses d’eau (Walin, 1977). On reprend l’analyse développée sur le cas
d’étude de 2012-2013 au Chapitre 5 et inspirée de Herrmann et al. (2008) en diagnostiquant
les transformations de volume des masses d’eau en fonction de σ0 et S. On décompose la
tendance du volume d’eaux denses Vdens (resp. du volume d’eaux salées VS) dans le bassin
Liguro- Provençal en un terme de transformation en surface Su, un terme de transport latéral
aux frontières du bassin T et un terme de mélange interne M . Su est déduit en convertissant
le flux de masse (resp. d’eau) en un flux de volume diapycnal (resp. dia-halin). T est déduit du
bilan des eaux entrantes et sortantes à travers les trois principales sections du bassin Liguro-
Provençal : Catalogne - Minorque, Minorque-Sardaigne et Corse-Ligure. Enfin, M est déduit
comme le résidu M = V − Su− T .
La Fig.6.22 représente le bilan intégré de transformations d’eaux denses (Vdens) et salées
(VS) sur les périodes 1979-1991 et 2004-2013. La valeur de Vdens indique le volume d’eaux plus
denses que σ0 formées sur chaque période, tandis que la différence Vdens(σ2)− Vdens(σ1) donne
le volume d’eaux formées dans l’intervalle [σ1, σ2], et similairement pour VS. Sur la période
1979-1991, dans NEMOMED12 2.5 1013m3 d’eaux de σ0 = 29.078 − 29.104 apparaissent au
détriment principalement d’eaux plus légères (Fig.6.22a). En effet, la période 1979-1991 est
marquée par plusieurs hivers de convection intense (VMLD > 2 1013m3, 1981, 1985, 1987, 1988)
qui expliquent une tendance à la densification des eaux intérieures. Su pilote la formation
d’eaux denses dans l’intervalle 29.09 − 29.116kg/m3, mais elles sont détruites par M dans
l’intervalle 29.104 − 29.116kg/m3 qui explique la densité finale des WMDW. Par ailleurs, T
exporte des WMDW de densité 29.096−29.104kg/m3 et domine l’apparition de LIW de densité
29.076− 29.092kg/m3. Dans NWMED36, Su est plus faible de 20% bien que la convection ne
soit pas significativement réduite sur la période (p < 0.95, test de Student bilatéral). Toutefois,
la différence principale dans les transformations de volume est la transformation de 4 1013m3
d’eaux denses. Elle est pilotée par M et peut être liée à un mélange plus efficace des WMDW
avec les eaux environnantes. Enfin, T est intensifié de 15% avec la méso-échelle, et il est dominé
par les échanges avec le bassin Algérien. On en conclut que sur la période 1979-1991, la méso-
échelle diminue la formation de WMDW par les flux de surface, augmente leur transformation
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Figure 6.21: Diagramme de Hovmoeller (a) du profil de salinité (S, psu) dans NWMED36
et (b) de son anomalie par rapport à NEMOMED12 dans la zone de convection (DWF) sur
la période 1980-2012. (c-d) et (e-f) : idem pour resp. la température potentielle θ (◦C) et la
densité potentielle σ0 (kg/m3).
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par mélange intérieur avec les eaux environnantes et active les échanges avec le bassin Algérien.
Les transformations de volume en fonction de S sur la même période dans NEMOMED12
(Fig.6.22b) révèlent une formation de 3.5 1013m3 de LIW et WMDW avec S > 38.45psu au
détriment d’eaux moins salées, ce qui est cohérent avec la formation de WMDW par convection
profonde et celle de LIW par advection latérale sur cette période. Su impacte peu les bilans
de salinité des eaux intermédiaires et profondes. La formation de LIW de S > 38.60psu est
expliquée par T , tandis que la formation de WMDW et LIW de S < 38.60psu est pilotée par
M . Ainsi, on charge le bassin Liguro-Provençal en sel principalement par l’import de LIW
depuis le bassin Algérien, et le mélange interne forme ultérieurement des LIW et WMDW de
salinités intermédiaires. Dans NWMED36, un large volume de LIW avec S > 38.60psu apparaît,
4 fois supérieur à NEMOMED12, ce qui est cohérent avec les anomalies de salinité aux couches
intermédiaires dans la zone de convection (Fig.6.21). Les LIW importées du bassin Algérien
sont en effet plus salées puisque T est supérieur dans l’intervalle 38.63 − 38.69psu. Toutefois,
c’est la diminution deM aux valeurs élevées de salinité qui domine largement l’augmentation du
volume de LIW de S > 38.60psu. On en conclut que la méso-échelle induit une augmentation du
transport de LIW salées depuis le bassin Algérien, mais que c’est principalement la réduction du
mélange interne dans le bassin Liguro-Provençal qui explique la salinisation et le chauffage des
LIW par la méso-échelle. Une étude récente a mis en évidence le rôle des Tourbillons Cohérents
de Subméso-échelle (SCVs) dans l’export de LIW depuis les courants de bord vers l’intérieur
du bassin Liguro-Provençal (Bosse et al., 2015). Or NWMED36 est ’eddy-permitting’ pour les
SCVs, ce qui n’est pas le cas de NEMOMED12. On peut donc supposer que la méso-échelle
(dans ce cas les SCVs) augmente les échanges côte - large des LIW ce qui charge en sel et en
chaleur le bassin Liguro-Provençal.
Sur la période 2004-2013, plusieurs épisodes de convection intenses ont lieu et l’évolution
de Vdens (Fig.6.22c) montre une large formation (18 1013m3) de WMDW de densité 29.104 −
29.114kg/m3 au détriment principalement de LIW de densité 29.08− 29.10kg/m3 et partielle-
ment de WMDW de densité 29.10 − 29.104kg/m3. Su pilote cette formation de WMDW et il
crée en surface des eaux de densité > 29.11kg/m3.M détruit intégralement les WMDW formées
en surface en les mélangeant avec des eaux plus légères σ0 < 29.104kg/m3 et il explique les
propriétés des WMDW finalement créées, de densité 29.104−29.112kg/m3. Enfin, T exporte les
nouvelles WMDW et importe des LIW, principalement par les échanges avec le bassin Algérien.
Dans NWMED36, la formation de volume est moindre de 20% et les nouvelles WMDW sont
moins denses de −0.004kg/m3, ce qui s’explique par une formation en surface Su réduite de
30% et agissant à des densités moindres. Enfin, T exporte des WMDW moins denses vers le
bassin Algérien, mais le volume exporté est augmenté de 30%. Cela signifie que la méso-échelle
active les échanges avec le bassin Algérien même lorsque la convection est plus faible, donc
que le gradient méridien de densité des eaux profondes des deux bassins est plus faible dans
NWMED36. On en conclut que sur la période 2004-2013, la méso-échelle a bien réduit le taux
de convection et la densité des WMDW formées, et que malgré cela les échanges avec le bassin
Algérien sont intensifiés.
Les transformations de volume en fonction de S sur la même période dans NEMOMED12
(Fig.6.22d) révèlent une formation massive de 10 1013m3 d’eaux de salinité S > 38.45, qui est
cohérente avec la tendance de salinisation des WMDW (Fig.6.21a). La transformation est plus
marquée dans l’intervalle 38, 45−38.60psu dans NEMOMED12, en accord avec une salinisation
plus intense des WMDW. Dans les deux cas, c’estM qui domine ces transformations. A l’inverse
de la période 1979-1991, T est négatif pour les LIW de salinité S > 38.60psu, ce qui peut être
lié au fait qu’une fois le bassin Liguro-Provençal chargé en LIW, les flux entrants et sortants
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se compensent. T exporte en moyenne un large volume (14 1013m3) de WMDW et LIW de
salinité S > 38.45psu et importe des AW moins salées, ce qui met en évidence l’activation de
la circulation thermohaline par la convection profonde. Il est plus intense dans NWMED36, en
accord avec l’augmentation des échanges avec le bassin Algérien par la méso-échelle. Ainsi, sur
la période 2004-2013, la méso-échelle a activé les échanges avec le bassin Algérien.
En conclusion, on a montré que la méso-échelle modifie la circulation superficielle du bassin
Liguro-Provençal : les courants de bord sont plus proches de la côte, un méandre stationnaire est
présent à l’Ouest du NBF et la circulation anticyclonique est affaiblie en mer des Baléares. Ces
anomalies génèrent une déstratification à proximité du Courant Nord et en Mer des Baléares et
une restratification sur la branche Ouest du NBF, qui ont un impact modeste sur la convection
profonde. On a par ailleurs identifié une restratification à l’Est de la zone de convection qui
domine l’effet de la méso-échelle sur la convection. Elle n’est pas significative ou faible (<
0.1m2/s2) en moyenne dans la zone de réduction du patch convectif et n’a pas de signature en
termes de circulation superficielle moyenne. La forte variabilité de l’effet de la méso-échelle sur
la flottabilité en zone de convection suggère que cette réduction de la convection est liée à une
variabilité transitoire telle que l’effet de restratification par les tourbillons transitoires ou celui de
l’OIV. La méso-échelle modifie l’advection de flottabilité, ce qui engendre une signature en SST
suffisante pour que le couplage air-mer, paramétré par un rappel Newtonien en SST, réduise
d’un ordre de grandeur cet effet. La méso-échelle est donc susceptible d’impacter le climat
côtier voire régional, en particulier en mer des Baléares. On a identifié deux effets principaux
de la méso-échelle sur les transformations des masses d’eau : une tendance à l’augmentation
du contenu en sel et en chaleur des LIW principalement sur la période 1979-1991, et une sous-
estimation de la tendance à la densification, salinisation et réchauffement des WMDW sur la
période 2004-2013. Sur la période 1979-1991, le mélange intérieur est fortement augmenté par
la méso-échelle, ce qui charge en sel et en chaleur la couche de LIW du bassin Liguro-Provençal.
Sur la période 2004-2013, la méso-échelle réduit le taux de convection et la densité des WMDW
formées par réduction de leur formation en surface. Enfin, sur les deux périodes, les échanges
avec le bassin Algérien sont intensifiés par la méso-échelle, ce qui contribue à importer des LIW
chaudes et salées de 1979 à 1991 et à exporter les nouvelles WMDW sur la période 2004-2013.
6.3.4. Impact sur le devenir des eaux profondes en Méditerranée occidentale
On a montré que la méso-échelle impacte les échanges du bassin Liguro-Provençal avec le
bassin Algérien : elle augmente l’import de sel et de chaleur par les LIW, principalement sur la
période 1979-1991, et elle augmente l’export de WMDW, qui sont moins denses sur la période
2005-2013. On s’intéresse ici à documenter l’impact de ces échanges sur les propriétés des masses
d’eau du bassin Algérien. La Fig.6.23 présente un diagramme de Hovmoeller sur la période 1980-
2012 du profil hydrologique moyen dans le bassin Algérien (lon = 0−9◦E et lat < 38.8◦N) dans
NWMED36 et son anomalie par rapport à NEMOMED12. Le bassin est localisé à l’extérieur
du domaine AGRIF de NWMED36, de telle sorte qu’on étudie la rétroaction de la méso-échelle
en Méditerranée Nord-Occidentale sur la bassin Algérien. On identifie une nouvelle fois les trois
principales masses d’eau de Méditerranée Occidentale dans NWMED36. La différence principale
avec le bassin Liguro-Provençal, hormis des AW plus chaudes et moins salées, est la signature
plus chaude (Fig.6.23c) et plus salée (Fig.6.23a) des LIW qui atteignent 14◦C et 38.8psu. Par
ailleurs, les WMDW sont légèrement moins denses, de −0.002− 0.004kg/m3 (Fig.6.23e). Tout
comme dans le bassin Liguro-Provençal, on observe deux tendances des masses d’eau : une
augmentation du contenu en sel et en chaleur des LIW qui a lieu sur toute la période 1979-
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Figure 6.22: (a,c) Tendance du volume d’eaux denses (Vdens(σ0), m3, traits pleins) dans le
bassin Liguro-Provençal sur les périodes (a) 1979-1991 et (c) 2004-2013 en fonction de la
densité potentielle σ0, contribution du forçage en surface (Su, tirets), du transport latéral (T ,
pointillé) et du mélange interne (M , tirets-pointillés) dans les simulations NEMOMED12 (bleu)
et NWMED36 (rouge). (b,d) Idem pour la tendance du volume d’eaux salées (VS(S), m3).
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2013, et une densification, une salinisation et un chauffage des WMDW à partir de 2005. Les
deux tendances sont plus modestes qu’en Méditerranée Nord-occidentale : la transformation
des LIW atteint 0.07psu et 0.2◦C, et celle des WMDW atteint 0.002kg/m3. La seconde est
cohérente avec l’export des nouvelles WMDW formées sur la période 2005-2013 vers le bassin
Algérien.
L’anomalie induite par la méso-échelle est en moyenne peu salée (Fig.6.23b), froide (Fig.6.23d)
et légère (Fig.6.23f) sur la couche 0-500m, bien qu’elle présente une forte variabilité interan-
nuelle. Elle impacte la branche superficielle de la couche de LIW et elle est cohérente avec
l’augmentation du transport de sel et de chaleur vers le bassin Liguro-Provençal. On en conclut
que la méso-échelle dans le bassin Liguro-Provençal est un puits de sel et de chaleur pour la LIW
du bassin Algérien. En profondeur, on observe sur la période 2000-2013 une anomalie chaude et
salée sans signature en densité. Elle correspond à l’export des nouvelles WMDW, qui est forte-
ment affaibli dans NEMOMED12. Pourtant, les nouvelles WMDW sont plus denses dans cette
simulation, ce qui active le transport méridien des eaux profondes. On en déduit que malgré la
signature moins dense des nouvelles WMDW avec la méso-échelle, elles sont plus efficacement
exportées dans le bassin Algérien, qui se charge donc plus rapidement en sel et en chaleur.
L’anomalie des AW est peu dense sur la période 1981-1999, et dominée par leur anomalie peu
salée. Toutefois, sur la période 1999-2013, celle-ci s’inverse pour devenir faiblement positive en
moyenne. La méso-échelle induit donc une variabilité multi-décennale de l’hydrologie des AW
dans le bassin Algérien, probablement liée à celle des tourbillons anticycloniques d’AW de ce
bassin.
En conclusion, on a trouvé deux effets de la méso-échelle sur les masses d’eau du bassin
Algérien qui sont cohérents avec les bilans des masses d’eau dans le bassin Liguro-Provençal :
une réduction moyenne du contenu en sel et en chaleur des LIW sur la période 1979-2013,
et une augmentation de celui des WMDW sur la période 2000-2013. Ils sont cohérents avec
l’augmentation des échanges latéraux entre les deux bassins par la méso-échelle, et le second
effet domine sur celui de réduction de la densification des WMDW, comme identifié dans la
Fig.6.22c.
6.3.5. Impact sur la circulation thermohaline en Méditerranée orientale
On a vu que la méso-échelle dans le bassin Liguro-Provençal impacte les propriétés de long
terme des masses d’eau dans le bassin Algérien. On diagnostique maintenant son effet sur
les masses d’eau de la mer Egée et du bassin Levantin. La Fig.6.24 présente un diagramme
de Hovmoeller sur la période 1980-2012 du profil hydrologique moyen en mer Egée (lon =
22.5−28◦E et lat > 35.5◦N) dans NWMED36 et son anomalie par rapport à NEMOMED12. On
identifie les trois principales masses d’eau du bassin : les AW de S < 38.5psu et θ > 15.5◦C sur
la couche 0-50m, les eaux intermédiaires de S = 39−39.2psu et θ = 14.5−15.5◦C sur la couche
100-300m et les Eaux Profondes Egéennes (AeDW) de S = 38.75−39.1psu et θ = 13.7−14.3◦C
sous 1000m. L’élément de variabilité dominant sur la période 1979-2013 est un fort épisode
de Transition Est-Méditerranéenne (EMT, Roether et al. (1996); Klein et al. (1999)) sur la
période 1990-1995 qui crée une forte anomalie salée (Fig.6.24a), chaude ( Fig.6.24 c) et dense
(Fig.6.24e) sous 500m de profondeur. Les AeDW passent donc de propriétés de 38.75psu, 13.7◦C
et 29.17kg/m3 sur la période 1979-1992 à des propriétés de 39.05psu, 14.4◦C et 29.25kg/m3 sur
la période 1992-2013. Les LIW connaissent une augmentation progressive du contenu en sel et
en chaleur associée à une densification sur la période 1979-2013. Cette tendance est cohérente
avec celle observée en Méditerranée Occidentale dans la couche de LIW.
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Figure 6.23: Diagramme de Hovmoeller (a) du profil de salinité (S, psu) dans NWMED36 et
(b) de son anomalie par rapport à NEMOMED12 dans le bassin Algérien sur la période 1980-
2012. (c-d) et (e-f) : idem pour resp. la température potentielle θ (◦C) et la densité potentielle
σ0 (kg/m3).
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En termes d’effet de la méso-échelle du bassin Liguro-Provençal, on observe une large ano-
malie de la signature de l’EMT dans les AeWD : la transformation est plus intense de 0.08psu,
0.15◦C et 0.06kg/m3 avec la méso-échelle, ce qui correspond à une augmentation du signal
hydrologique de l’EMT de ∼ 30% en salinité et température, et à une multiplication par 2.4
du signal en densité. On a donc montré que la méso-échelle dans le bassin Liguro-Provençal
a un effet majeur sur la circulation thermohaline en Méditerranée orientale. On note que cet
événement est associé à une anomalie salée, chaude et dense en surface qui est présente sur
la période 1990-1993 mais qui est faible en moyenne (p > 0.95 en salinité et densité, test de
Student bilatéral) sur la période 1979-2013. Cela suggère que l’anomalie de l’EMT est provo-
quée principalement par une anomalie transitoire de circulation superficielle, et marginalement
par un effet moyen sur cette circulation.
Les observations suggèrent que suite à l’EMT, les Eaux Profondes de Méditerranée Orientale
(EMDW) ont connu une modification de leurs propriétés par intrusion des AeDW dans le bassin
Levantin (Roether et al., 1996; Klein et al., 1999). On s’intéresse donc au signal de l’EMT dans le
bassin Levantin. La Fig.6.25 présente un diagramme de Hovmoeller sur la période 1980-2012 du
profil hydrologique moyen dans le bassin Levantin (lon > 24◦E, lat < 37◦N) dans NWMED36
et son anomalie par rapport à NEMOMED12. On reconnaît les trois principales masses d’eau
de ce bassin : les AW sur la couche 0-50m, les LIW sur la couche 100-400m et les EMDW sous
1000m de profondeur. On note une augmentation progressive du contenu en sel et en chaleur des
LIW sur la période 1979-2013, qui explique celle des autres bassins puisqu’il s’agit de la région
de formation de cette masse d’eau. Elle est aussi visible dans la couche d’AW. Par ailleurs,
un signal de type EMT est visible à partir de 1993, avec une augmentation du contenu en sel
et en chaleur principalement sur la couche 500-2000m. A 1500m de profondeur, les EMDW
passent de propriétés de 38.75psu (Fig.6.25a) et 13.55◦C (Fig.6.25c) sur la période 1979-1992 à
des propriétés de 38.78psu et 13.7◦C sur la période 1992-2013, avec une faible augmentation de
densité (+0.005kg/m3, Fig.6.25e). Tout comme la mer Egée, ce signal est intensifié par la méso-
échelle du bassin Liguro-Provençal, avec une anomalie de +0.02psu, +0.06◦C et +0.002kg/m3
à 1500m de profondeur. On observe aussi des anomalies dans la couche 0-200m avec une forte
variabilité interannuelle. En particulier, on note la présence d’une forte anomalie salée et dense
sur la période 1989-1992, soit environ un an avant son apparition en mer Egée. On peut donc
supposer que cette anomalie a mis typiquement un an à se propager entre les deux bassins. En
revanche, on n’observe pas de signal de densification moyen de la couche 0-200m dans le bassin
Levantin, ce qui suggère que la méso-échelle a impacté l’EMT par des anomalies interannuelles
de densité sur cette couche.
On a donc montré que la méso-échelle dans le bassin Liguro-Provençal a largement intensifié
le signal de l’EMT en mer Egée et dans le bassin Levantin. On cherche maintenant à diagnos-
tiquer si cette anomalie est liée à un effet moyen de la méso-échelle sur les propriétés des AW.
La Fig.6.26 représente les anomalies de salinité, température et densité de la couche 0-150m
dans NWMED36 par rapport à NEMOMED12. L’impact est le plus fort dans le bassin Liguro-
Provençal où la méso-échelle est résolue. Les anomalies de θ(0 − 150m) (Fig.6.26b) sont très
similaires à celles de SST (Fig.6.20a) avec une anomalie froide en mers des Baléares et Ligure,
une anomalie chaude au Sud et à l’Est de la zone de convection et à la frontière avec le bassin
Algérien (p > 0.95, test de Student bilatéral). Ces anomalies ressemblent fortement à celles de
S(0−150m) (Fig.6.26a) et σ0(0−150m) (Fig.6.26c), qui sont de signe opposé. On a argumenté
qu’elles étaient liées principalement à des changements de circulation moyenne. Dans le bassin
oriental, la plupart des anomalies moyennes ne sont pas significatives (p < 0.95). Cependant, on
observe une anomalie salée et dense significative de resp +0.01−0.04psu et +0.01−0.04kg/m3
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Figure 6.24: Diagramme de Hovmoeller (a) du profil de salinité (S, psu) dans NWMED36 et
(b) de son anomalie par rapport à NEMOMED12 en mer Egée sur la période 1980-2012. (c-d)
et (e-f) : idem pour resp. la température potentielle θ (◦C) et la densité potentielle σ0 (kg/m3).
197
VI - Impact de la variabilité intrinsèque et la méso-échelle sur la convection climatologique
(a) S NWMED36 (b) S NWMED36-NEMOMED12









































































(c) θ NWMED36 (d) θ NWMED36-NEMOMED12


































































(e) σ0 NWMED36 (f) σ0 NWMED36-NEMOMED12






























































Figure 6.25: Diagramme de Hovmoeller (a) du profil de salinité (S, psu) dans NWMED36 et
(b) de son anomalie par rapport à NEMOMED12 dans le bassin Levantin sur la période 1980-
2012. (c-d) et (e-f) : idem pour resp. la température potentielle θ (◦C) et la densité potentielle
σ0 (kg/m3).
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le long du courant de bord d’AW au large de la Tunisie, à la frontière Est du bassin Oriental,
au large de la Turquie et en mer Egée. Cette anomalie moyenne est cohérente avec une aug-
mentation de l’EMT liée à la méso-échelle dans le bassin Liguro-Provençal. Cependant, elle est
d’une amplitude ∼ 4 fois plus faible que l’anomalie d’EMT des années 1990, elle ne peut donc
expliquer que ∼ 25% de ce signal.
On a identifié une anomalie salée et dense du courant de bord d’AW dans le bassin Oriental.
On diagnostique donc dans la Fig.6.27 le bilan de volume, de chaleur et de sel du bassin
Occidental pour déterminer si les échanges au détroit de Sicile présentent une anomalie de
contenu en sel. Dans NWMED36 (Fig.6.27a), le flux d’eau entrant à Gibraltar de 0.82Sv et le
flux sortant de 0.77Sv, ce qui est réaliste (Soto-Navarro et al., 2015). Au détroit de Sicile le flux
entrant est de 1.16Sv alors que celui sortant est de 1.06Sv : bien que leur valeur moyenne est
réaliste, le flux net est inversé par rapport aux observations (Béranger et al., 2004; Schroeder
et al., 2008c), ce qui est compensé par le transport net au détroit de Messine qui est représenté
à cette résolution (pas représenté). A l’intérieur du bassin occidental, on observe une boucle
de circulation anticyclonique de ∼ 0.2Sv entre le bassin Algérien, la mer des Baléares et le
bassin Liguro-Provençal. Celle-ci est liée à le présence peu réaliste de l’ anticyclone en mer
des Baléares (Fig.6.17, Hamon et al. (2016)). Une boucle de circulation cyclonique moyenne de
∼ 0.2Sv est présente entre le bassin Algérien, la mer Tyrrhénienne, la mer Ligure et le bassin
Liguro-Provençal. Elle est en accord avec les observations (Schroeder et al., 2008c). Dans tous
les cas hormis le transport de chaleur au détroit de Sicile, le transport net de volume détermine
le sens du transport net de sel et de chaleur, ils sont donc tous les trois du même signe.
On s’intéresse maintenant aux anomalies de transport de NWMED36 par rapport à NE-
MOMED12 (Fig.6.27b). Les flux entrants et sortants aux détroits de Gibraltar et de Sicile sont
légèrement intensifiés (0.005 à 0.007Sv), mais pas de manière significative (p < 0.95, test de
Student bilatéral). A l’intérieur du bassin occidental, NWMED36 a fortement affaibli (∼ −0.35
à 0.4Sv) la boucle de circulation anticyclonique à l’Ouest et on a légèrement intensifié (∼ +0.02
à 0.03Sv) la boucle cyclonique à l’Est. Cela signifie en particulier qu’on a diminué d’un facteur
2-3 la circulation anticyclonique irréaliste en mer des Baléares, ce qui corrige en partie un biais
majeur de NEMOMED12. Comme pour le transport moyen, l’anomalie de transport de volume
pilote les anomalies de transport de chaleur et de sel. Ainsi, on a une anomalie positive de
transport de sel vers la mer Tyrrhénienne, qui engendre une anomalie du flux sortant de sel
au détroit de Sicile. Celle-ci est de +0.19Sv.psu et elle est cohérente avec l’ anomalie salée et
dense des AW du courant de bord dans le bassin oriental (Fig.6.26a,c). Elle peut expliquer une
fraction de l’anomalie d’EMT liée à la méso-échelle. Toutefois, elle n’est pas significative sur
la période 1979-2013 (p < 0.95, test de Student bilatéral) car elle connaît une forte variabilité
interannuelle. On en conclut donc que c’est la variabilité interannuelle du flux de sel vers le
bassin Oriental et des propriétés des AW qui domine l’impact de la méso-échelle sur l’EMT. Un
tel impact n’a pas été constaté dans la simulation hindcast d’ensemble NEMOMED12, elle n’est
donc vraisemblablement pas liée à l’OIV de NEMOMED12. Elle peut donc être liée à l’aug-
mentation de l’OIV dans NWMED36, ou à un effet forcé de la méso-échelle sur la variabilité
interannuelle des AW. Une simulation d’ensemble historique NWMED36 permettrait d’évaluer
ces deux hypothèses.
En conclusion, on a trouvé que la méso-échelle du bassin Liguro-Provençal a un effet majeur
d’augmentation de l’EMT en mer Egée et dans le bassin Levantin. Cet effet pourrait être lié
à 25% à une augmentation moyenne de la salinité et de la densité des AW circulant dans le
courant de bord du bassin oriental. Il est cohérent avec une augmentation du flux sortant moyen
de sel au détroit de Sicile vers le bassin oriental. Toutefois, l’effet de la méso-échelle sur ces
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Figure 6.26: (a) Salinité (S, psu), (b) température potentielle (θ, ◦C) et densité potentielle
(σ0, kg/m3) moyenne sur la couche de profondeur 0-150m en anomalie moyenne de NWMED36
par rapport à NEMOMED12 sur la période 1980-2012. Le contour noir indique le niveau de
probabilité à 95% (test de Student bilatéral).
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(a) Transports - NWMED36

(b) Transports - NWMED36-NEMOMED12

Figure 6.27: (a) Transports moyens nets aux détroits sur la période 1980-2012 dans NW-
MED36. Les transports nets de volume (Sv, bleu et flèches pour leur orientation), de chaleur
(Sv ∗◦ C, rouge) et de sel (Sv ∗ psu, noir) sont indiqués à l’exception des détroits de Gibraltar
et de Sicile où figurent les transports entrants (gauche) et sortants (droite). Ils sont positifs
vers l’Est, et pour les sections Minorque-Sardaigne et le Canal de Corse, ils sont positifs vers
le Nord. (b) Idem en anomalie NWMED36-NEMOMED12.
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deux éléments de circulation connaît une forte variabilité interannuelle qui domine le signal
d’anomalie d’EMT. Cette variabilité pourrait être d’origine intrinsèque ou forcée, et elle reste
à documenter.
6.4. Conclusions et perspectives
On s’est intéressé dans ce Chapitre au rôle de la variabilité intrinsèque océanique (OIV)
et de la méso-échelle océanique sur la convection et la circulation thermohaline aux échelles
climatiques. Pour cela, on a réalisé une simulation d’ensemble à état initial perturbé avec
le modèle ’eddy-permitting’ NEMOMED12 et une simulation avec le modèle à configuration
numérique identique mais à résolution ’eddy-resolving’ NWMED36.
La géographie de la convection est réaliste dans NEMOMED12 malgré un biais vers le Sud
dans le Golfe du Lion et une sous-estimation de la convection en mer Ligure. Son intensité
moyenne et sa chronologie sont réalistes malgré une surestimation du nombre d’années convec-
tives, ce qui peut être dû soit à la surestimation du flux de chaleur latent par ALDERA, soit
au sous-échantillonage par les observations. Enfin, NEMOMED12 représente mais sous-estime
la tendance au réchauffement, à la salinisation, à la densification et à l’augmentation du vo-
lume des eaux profondes (WMDW). Le biais froid est aussi cohérent avec le biais de forçage
d’ALDERA, tandis que l’origine du biais peu salé, donc peu dense, reste à documenter. Ces
éléments d’évaluation sont largement communs au cas d’étude de 2012-2013 du Chapitre 5. En
revanche, contrairement à cette période, la méso-échelle n’améliore pas clairement le réalisme de
la convection aux échelles de temps climatiques. Les deux principaux éléments à améliorer dans
la représentation de la convection par NEMOMED12 et NWMED36 sont la réduction du biais
froid des flux de chaleur latente en surface et la réduction du biais peu salé des Eaux Atlantiques
(AW), associés à leur circulation anticyclonique irréaliste en Mer des Baléares. Le premier biais
peut être corrigé avec l’utilisation d’une nouvelle paramétrisation des flux turbulents telle que
Fairall et al. (2003). Le second biais peut être causé par l’absence de représentation du mélange
vertical lié aux marées à Gibraltar (Sannino et al., 2015), à la résolution du modèle à Gibraltar
(Sannino et al., 2009), à la condition aux limites latérale en moment, ou encore au flux de
moment en surface qui est une source pour cette circulation anticyclonique.
On a montré que l’OIV impacte marginalement (6%) le taux de convection moyen sur la
période 1980-2013 mais qu’elle peut moduler sa géographie moyenne au Sud et à l’Est de la
zone de convection. En termes de variabilité interannuelle de la convection, l’OIV impacte sa
géographie sur en moyenne 82% de l’aire de convection, contribue à la variabilité totale du
taux de convection (27% de la variabilité totale) en particulier lors des épisodes de convection
intense. Ces résultats confirment ceux des Chapitres 4 et 5 concernant l’impact de l’OIV sur la
géographie de la convection. Ils montrent par ailleurs que l’OIV est une composante importante
de la variabilité interannuelle du taux de convection, ce qui est lié à sa composante de grande
échelle (L > 100km). On a identifié trois facteurs potentiels de modulation de l’OIV, qui est
maximale en mer des Baléares et au Sud du bassin Liguro-Provençal : l’intensité du forçage
atmosphérique et la baroclinicité des courants l’activent, alors que la pente de la bathymétrie
l’inhibe. Ces résultats questionnent l’impact de l’OIV sur la convection modélisée avec des
approches déterministes lors d’études de cas de la convection dans ce bassin. Il serait intéressant
d’étendre ce travail à d’autres zones de convection comme la mer Adriatique qui est fortement
impactée par la variabilité du préconditionnement océanique (Dunić et al., 2016), ou la Mer
Egée qui a connu une Transition Est-Méditerranéenne rapide (Beuvier et al., 2010).
On a caractérisé le rôle des flux advectifs de flottabilité sur la variabilité interannuelle de
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la convection. On a invalidé les hypothèses de L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016) qui
ont négligé l’advection latérale de flottabilité dans la variabilité interannuelle de la convection.
On a au contraire montré que la variabilité interannuelle de l’advection de flottabilité en hiver
est du même ordre que la variabilité du bilan total de flottabilité lui-même. Ce terme advectif
est fortement anti-corrélé à la perte de flottabilité en surface, et en conséquence il ne contri-
bue pas à expliquer la variabilité interannuelle de la convection. On montre donc que l’indice
proposé par L’Hévéder et al. (2013); Somot et al. (2016), qui est la différence entre l’Indice de
Stratification du 1er Décembre et les flux de flottabilité de surface en hiver, est adapté pour
expliquer la variance interannuelle de la convection. En automne, on a identifié une intense
advection moyenne de flottabilité qui contribue à 44% de la déstratification, en accord avec les
résultats de Estournel et al. (2016b) sur 2012-2013, ce qui est cohérent avec l’hypothèse de ces
auteurs sur le rôle des Flux de Flottabilité d’Ekman sur le préconditionnement d’automne. En
revanche, en termes de variabilité, l’advection de flottabilité s’oppose aux flux en surface en
automne. Elle n’explique donc pas la variabilité interannuelle du préconditionnement. Il serait
intéressant d’investiguer la cause des deux mécanismes opposés de l’advection de flottabilité
sur la zone de convection. Herrmann et al. (2008) ont montré que lors d’un épisode de convec-
tion, l’advection d’AW par les courants de grande échelle équilibre rapidement leur destruction
par les flux de surface pendant la phase de mélange vertical intense, ce qui pourrait être un
mécanisme de rétroaction négative de l’advection sur les flux de flottabilité en surface. Enfin,
il serait intéressant de calculer les Flux de Flottabilité d’Ekman pour déterminer si ils peuvent
expliquer la perte de flottabilité advective en automne.
On a ensuite montré que la méso-échelle diminue en moyenne l’intensité et la fréquence
d’occurrence de la convection. Le patch convectif est réduit à l’Est et marginalement étendu
à l’Ouest de l’aire climatologique de convection au large du Golfe du Lion. En conséquence,
la tendance historique au réchauffement, à la salinisation et à l’augmentation du volume des
masses d’eau est réduite et la tendance à leur densification est annulée. On a aussi mis en
évidence une forte variabilité interannuelle de l’impact de la méso-échelle sur la convection, avec
certaines années un signal d’augmentation, de telle sorte que l’effet moyen de réduction de la
convection n’est détecté qu’après 18 à 23 ans de simulation. Enfin, on a montré que la rétroaction
de la méso-échelle sur la grande échelle en Méditerranée n’impacte pas la convection dans le
bassin Liguro-Provençal, ce qui valide l’usage de modèles à aire limitée en Méditerranée Nord-
Occidentale pour étudier la convection profonde même aux échelles de temps multi- décennales.
En termes de mécanismes explicatifs, on a montré que la méso-échelle modifie la circulation
superficielle du bassin Liguro-Provençal : les courants de bord sont plus proches de la côte, no-
tamment en mer Ligure, un méandre stationnaire est présent à l’Ouest du NBF et la circulation
anticyclonique est affaiblie en mer des Baléares. Ces anomalies génèrent une déstratification à
proximité du Courant Nord et en Mer des Baléares et une restratification sur la branche Ouest
du NBF, qui ont un impact modeste sur la convection profonde. On a par ailleurs identifié
une restratification à l’Est de la zone de convection qui domine l’effet de la méso-échelle sur
la convection. Elle est faible en moyenne et n’a pas de signature en termes de circulation su-
perficielle moyenne. La forte variabilité de l’effet de la méso-échelle sur la flottabilité en zone
de convection suggère que cette réduction de la convection est liée à une variabilité transitoire
telle que l’ effet de restratification par les tourbillons transitoires ou celui de l’OIV.
La méso-échelle modifie l’advection de flottabilité, ce qui engendre une signature en SST
suffisante pour que le couplage air-mer, paramétré par un rappel Newtonien en SST, réduise
d’un ordre de grandeur cet effet. La méso-échelle est donc susceptible d’impacter le climat
côtier voire régional, en particulier en mer des Baléares. On a identifié deux effets principaux
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de la méso-échelle sur les transformations des masses d’eau : une tendance à l’augmentation
du contenu en sel et en chaleur des LIW principalement sur la période 1979-1991, et une sous-
estimation de la tendance à la densification, salinisation et réchauffement des WMDW sur la
période 2004-2013. Sur la période 1979-1991, le mélange intérieur est fortement augmenté par
la méso-échelle, ce qui charge en sel et en chaleur la couche de LIW du bassin Liguro-Provençal,
principalement de façon isopycnale. Sur la période 2004-2013, la méso-échelle réduit le taux de
convection et la densité des WMDW formées par réduction de leur formation en surface. Enfin,
sur les deux périodes, les échanges avec le bassin Algérien sont intensifiés par la méso-échelle, ce
qui contribue à importer des LIW chaudes et salées de 1979 à 1991 et à exporter les nouvelles
WMDW sur la période 2004-2013. Il serait intéressant d’investiguer les causes de l’effet de la
méso-échelle sur l’advection à haute fréquence de flottabilité, qui impacte la convection sur la
période 1979-2013 et sur le cas d’étude de 2012-2013. Une simulation d’ensemble NWMED36
permettrait de conclure sur le rôle de l’OIV sur cette variabilité à haute fréquence. La méso-
échelle est susceptible d’avoir un impact sur le climat côtier voire régional et une configuration
couplée est nécessaire pour le documenter de façon réaliste. Enfin, on a identifié comme au
Chapitre 4 une large transformation isopycnale des eaux intérieures, dont il serait bon d’évaluer
le réalisme et de tester sa sensibilité à la paramétrisation du mélange isopycnal.
On a montré que la méso-échelle du bassin Liguro-Provençal impacte la circulation thermo-
haline en Méditerranée occidentale et orientale. On a trouvé deux effets de la méso-échelle sur
les masses d’eau du bassin Algérien qui sont cohérents avec les bilans des masses d’eau dans le
bassin Liguro-Provençal : une réduction moyenne du contenu en sel et en chaleur des LIW sur la
période 1979-2013, et une augmentation de celui des WMDW sur la période 2000-2013. Ils sont
en accord avec l’augmentation des échanges latéraux entre les deux bassins par la méso-échelle.
La méso-échelle du bassin Liguro-Provençal a par ailleurs un effet majeur d’augmentation de
la Transition Est-Méditerranéenne (EMT) en mer Egée et dans le bassin Levantin. Cet effet
pourrait être lié à 25% à une augmentation moyenne de la salinité et de la densité des AW
circulant dans le courant de bord du bassin oriental. Il est cohérent avec une augmentation
du flux sortant moyen de sel au détroit de Sicile vers le bassin oriental. Toutefois, l’effet de la
méso-échelle sur ces deux éléments de circulation connaît une forte variabilité interannuelle qui
domine le signal d’anomalie d’EMT.
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On résume ici les développements numériques apportés au cours de la thèse. Puis on répond
aux questions scientifiques posées en Introduction et formulées au cours de la thèse. Enfin, on
propose des perspectives numériques et scientifiques pour inscrire ce travail dans une vision de
long terme.
7.1. Conclusions numériques
7.1.1. L’usage d’un OSSE pour estimer les erreurs de réseaux d’observations
Une Expérience de Simulation d’un Système d’Observations (OSSE) a été développée pour
estimer avec le modèle ’eddy-resolving’ SYMPHONIE l’erreur d’observation totale sur la me-
sure des transformations d’eaux profondes en Méditerranée Nord-occidentale. On conclut à la
validité des observations du réseau MOOSE pour estimer les taux de convection et de restra-
tification sur la période 2012-2013 et pour mesurer les variations annuelles du volume d’eaux
profondes d’été sur 14 années dans la période 1980-2012. On identifie la stabilité instrumentale
comme étant la principale source d’erreur dans le suivi de l’évolution des eaux profondes. On
valide par ailleurs l’usage de modèles ’eddy-permitting’ tels que NEMOMED12 pour estimer
205
VII - Conclusions et perspectives
les statistiques d’erreur d’un réseau d’observations, à condition que les propriétés des masses
d’eau simulées soient réalistes. La méthode d’évaluation du système d’observations peut être
généralisée à tout système d’observations océanique de grande échelle et à d’autres diagnostics
physiques.
7.1.2. Méthodes d’initialisation d’ensemble pour étudier la variabilité intrinsèque
océanique
On a développé au cours de la thèse plusieurs méthodes d’initialisation d’ensemble pour étu-
dier pour la première fois la variabilité intrinsèque en mer Méditerranée. La première méthode,
employée sur le cas d’étude de 2012-2013, suppose une connaissance de l’hydrologie de grande
échelle du bassin. On perturbe l’hydrologie de méso-échelle, principalement liée à la variabilité
intrinsèque. Cette méthode permet donc d’étudier la variabilité intrinsèque océanique dans le
cadre réaliste d’un cas d’étude et elle nécessite une campagne océanographique à l’échelle du
bassin telle que MOOSE-GE 2012.
La seconde méthode utilise l’hydrologie modélisée sur plusieurs années comme état initial
d’une simulation d’ensemble historique. L’état initial n’est donc pas perturbé uniquement par
la variabilité intrinsèque océanique mais aussi par l’historique des forçages, notamment atmo-
sphérique. Toutefois, on montre qu’après 22 mois de simulation, cette méthode permet d’étudier
l’impact de la variabilité intrinsèque sur la convection océanique profonde. On valide donc la
méthode pour étudier cette question scientifique aux échelles de temps climatiques.
7.1.3. L’outil de raffinement de maille AGRIF pour étudier la méso-échelle
Au cours de la thèse, on a développé une configuration ’eddy-resolving’ pour la méso-échelle
en Méditerranée Nord-Occidentale pour étudier l’impact de la méso-échelle sur la phénomène
de convection océanique profonde. On a montré sur le cas d’étude de 2012-2013 que la méso-
échelle augmente le réalisme de la représentation de l’énergie cinétique turbulente, des courants
de bords et de tourbillons moyens du bassin, de la géographie et de l’intensité de la convection.
Cela valide le réalisme de la configuration numérique NWMED36 mise en place avec l’outil de
raffinement de maille AGRIF. L’implémentation cet outil représente un surcoût de calcul par
rapport à un modèle à aire limitée de même résolution sur ce bassin. Cependant, il présente
l’avantage de taille de permettre d’étudier l’impact de la résolution horizontale sur ce phéno-
mène, toutes choses égales par ailleurs. Il permet aussi une cohérence physique entre le modèle
’eddy-resolving’ et le modèle ’eddy-permitting’ forceur à ses frontières latérales.
On s’est par la suite intéressé sur la période 1979-2013 à l’impact des rétroactions entre le
zoom AGRIF en Méditerranée Nord-Occidentale et le modèle NEMOMED12 dans le bassin Mé-
diterranéen sur la convection et la circulation thermohaline. On n’a pas trouvé d’impact de cette
rétroaction sur la convection en Méditerranée Nord-Occidentale en comparant une simulation
avec AGRIF et NEMOMED12 couplés (’two-way’) et une simulation jumelle avec AGRIF uni-
quement forcé par NEMOMED12 (’one-way’). Cela valide l’usage de modèles numériques régio-
naux en Méditerranée Nord-Occidentale, tels que SYMPHONIE, MARS3D, NEMO-GLAZUR
ou NEMO-WMED36, pour étudier la convection océanique profonde aux échelles de temps cli-
matiques. On a par ailleurs diagnostiqué l’impact de cette rétroaction sur les bassins Algérien,
Levantin et la Mer Egée. Les larges impacts trouvés en termes de tendances des masses d’eaux
et de la variabilité climatique de la circulation thermohaline confirment l’intérêt scientifique de
cette approche numérique.
Enfin, on a développé dans cette thèse une configuration AGRIF sans raffinement de maille
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qui permet d’étudier l’impact d’une paramétrisation physique donnée dans une zone cible
sur tout phénomène physique (convection, circulation thermohaline, structures dynamiques,
échanges aux détroits, etc.), toutes choses égales par ailleurs.
7.2. Conclusions scientifiques
7.2.1. Que nous ont appris les observations de la période 2012-2013 sur la convec-
tion océanique profonde en Méditerranée Nord-Occidentale ?
Le travail de thèse a tout d’abord porté sur la caractérisation de la convection sur l’année
2012-2013 à partir des observations des programmes HyMeX, MOOSE et MERMEX. Les ob-
servations de la campagne d’été 2012 MOOSE-GE nous ont permis de mettre évidence que la
couche d’Eaux Atlantiques de la profondeur 0-200m domine la flottabilité intégrée de la co-
lonne d’eau dans le bassin. Leur présence au niveau du Front Nord-Baléare remonte au Nord
jusqu’au point MEDOC (42◦N ,5◦E) en été. Ceci a des conséquences pour le préconditionne-
ment de la convection. Au cours de l’hiver, les observations de la bouée et du mouillage LION
ont confirmé que la convection est intermittente et déclenchée par des forts vents et flux de
chaleur latente associés au Mistral et à la Tramontane. On estime l’aire du patch convectif à
partir de la campagne DEWEX et de profils ARGO par une méthode de couche de mélange no-
vatrice quantifiant la flottabilité résiduelle de la colonne d’eau : celle-ci révèle que la convection
profonde a lieu exclusivement au large du Golfe du Lion, alors qu’elle n’est qu’intermédiaire en
mer Ligure. Le mouillage LION et les campagnes MOOSE-GE et DEWEX montrent un signal
de réchauffement et de salinisation des Eaux Profondes Ouest-Méditerranéennes sur la période
2012-2013 qui prolonge leur tendance historique et contribue au stockage de chaleur par l’océan
profond.
On a estimé le taux de convection et de restratification océanique et leur incertitude associée
lors de l’hiver 2012-2013 à partir du bilan du volume d’eaux denses déduit des campagnes
MOOSE-GE et DEWEX par l’usage d’un OSSE. On caractérise l’année 2012-2013 comme une
année convective exceptionnelle avec un taux de convection de 4.5± 1.1 1013m3 ou 1.4± 0.3Sv
(1Sv = 106m3/s) déduit en haute mer de la formation d’eaux denses (σ0 > 29.11kg/m3) entre
l’été 2012 et le printemps 2013. On extrapole ce taux sur tout le bassin Liguro-Provençal et
toute la période de mélange vertical intense hivernale à 7.6± 1.6 1013m3 ou 2.3± 0.5Sv, le plus
large jamais estimé dans ce bassin. On estime pour la première fois un taux de restratification
de 0.8± 0.4Sv des eaux profondes au printemps. On a identifié des différences d’estimations de
l’aire et du volume convectif d’un facteur typiquement 2 en fonction de la méthode utilisée qui
peuvent être expliquées, au moins en partie, par la nature physique différente des diagnostics.
Certaines estimations telles que le volume du patch convectif par mesure de la couche de
mélange nécessitent de documenter à haute fréquence un phénomène résultant directement du
mélange vertical des masses d’eau, tandis que d’autres estimations telle que le volume d’eaux
denses peuvent être réalisées après la fin de l’épisode convectif mais elles résultent aussi de
mécanismes d’advection et de mélange interne post-convection. Ces estimations sont des outils
d’évaluation complémentaires de la convection dans les modèles numériques océaniques.
7.2.2. Quel est le réalisme des modèles dans leur représentation de la convection
océanique profonde ?
Les simulations numériques du cas d’étude 2012-2013 ont confirmé le rôle primordial des
flux air-mer dans le déclenchement, la chronologie et l’intensité de la convection dans le bassin
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Liguro-Provençal. On a aussi identifié un rôle important des conditions initiales dans l’intensité,
la géographie, les propriétés hydrologiques et le réalisme de la convection. En particulier, on
a noté que l’état de l’art des réanalyses océaniques diverge largement sur la représentation du
préconditionnement océanique et de la convection. Cela est lié en particulier à de larges biais
dans les propriétés des eaux intermédiaires et profondes, qui sont moins densément observées
que les eaux de surface. Enfin, on a mis en évidence un rôle de la méso-échelle relativement
secondaire comparativement aux flux air-mer et au préconditionnement d’été pour la convection
de l’hiver 2012-2013. Elle joue toutefois un rôle important dans le réalisme de la géographie et
de l’hydrologie de la convection.
L’avancée principale de cette thèse par rapport aux configurations numériques antérieures
est le niveau d’évaluation du modèle et le réalisme de son initialisation permis par les obser-
vations. Cette thèse confirme le réalisme du modèle ’eddy-permitting’ NEMOMED12 dans la
représentation de la convection sur le cas d’étude 2012-2013 et aux échelles climatiques. Il re-
produit la chronologie de la convection profonde à l’échelle de l’hiver convectif 2012-2013 et
aussi en termes de variabilité interannuelle du taux de convection. Sa localisation est réaliste,
avec un patch convectif principalement au large du Golfe du Lion. Il reproduit correctement
le taux de formation d’eaux profondes, mais il sous-estime la tendance à la salinisation et au
réchauffement des eaux profondes, en particulier sur le cas d’étude 2012-2013.
Une avancée notable est l’amélioration de la simulation de la convection sur la période 2012-
2013 dans la configuration raffinée NWMED36. La zone de convection et le taux de convection
moyen simulés sont en meilleur accord avec les observations. Le taux de restratification des
eaux denses au printemps est augmenté et plus réaliste. Enfin, l’énergie cinétique turbulente et
fortement augmentée, ce qui réduit le biais du modèle.
Plusieurs biais importants ont été néanmoins identifiés dans NEMOMED12 et NWMED36,
principalement sur le cas d’étude 2012-2013. La zone de convection modélisée est décalée au
Sud, bien que ce biais soit réduit à haute résolution. Les flux latents de chaleur en surface sont
surestimés, ce qui crée un biais positif du taux de convection et un biais froid des eaux profondes
formées. Ce biais pourrait être fortement réduit par l’utilisation d’une nouvelle paramétrisation
des flux turbulents dans le jeu de données atmosphériques ALDERA. En surface, un biais peu
salé des Eaux Atlantiques se développe, ce qui au contraire crée un biais négatif du taux de
convection et un biais peu salé des nouvelles eaux profondes formées. Ce dernier biais peut
avoir des causes multiples et nécessiterait une étude dédiée pour être investigué.
7.2.3. Que nous ont appris les simulations numériques sur la caractérisation et la
compréhension de la convection océanique profonde ?
Les simulations numériques effectuées nous ont permis d’étudier les differents processus phy-
siques impliqués dans la convection océanique profonde. On a avancé dans la compréhension
du rôle des flux advectifs lateraux de flottabilité, du mélange isopycnal, de la variabilité intrin-
sèque et de la méso-échelle. On a étudié le rôle des flux advectifs latéraux de flottabilité dans
le bilan de flottabilité en automne et en hiver. En moyenne climatologique, ceux-ci ont un effet
opposé entre les deux saisons puisqu’ils contribuent en moyenne à 44% de la perte de flottabilité
d’automne, alors qu’ils réduisent en moyenne celle-ci de 31% en hiver. Ils sont donc un élément
majeur de préconditionnement de la zone de convection. Ces flux advectifs connaissent une forte
variabilité interannuelle, toutefois elle est fortement anti-corrélée à celle des flux de flottabilité
en surface aux deux saisons. Un mécanisme d’ajustement des flux advectifs de flottabilité aux
flux de surface se met en place, qui tend à réduire la variabilité interannuelle de la convection.
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On a identifié sur les périodes 2012-2013 et 1979-2013, pour la première fois à notre connais-
sance, de larges transformations volumiques des masses d’eau intérieures à densité constante,
qualifiées d’isopycnales. Lors de l’épisode de convection de l’hiver 2012-2013, des eaux pro-
fondes relativement plus froides et moins salées que leur environnement se forment dans NE-
MOMED12, puis elles sont mélangées à densité constante très rapidement lors de la phase de
restratification. Sur la période 1979-2013, et en particulier entre 1979 et 1991, la charge des
Eaux Levantines Intermédiaires du bassin Liguro-Provençal en sel et en chaleur est fortement
contrainte par la représentation du mélange interne isopycnal. Cela suggère le rôle important
du mélange isopycnal dans les propriétés de long terme des eaux intermédiaires et profondes
du bassin Liguro-Provençal.
7.2.4. Comment la variabilité intrinsèque océanique impacte-t-elle la convection
océanique profonde ?
On étudie pour la première fois dans cette thèse, à notre connaissance, l’impact de la va-
riabilité intrinsèque océanique sur la convection profonde. On trouve sur la période 2012-2013
que la variabilité intrinsèque module largement la géographie du patch convectif, en particulier
dans l’océan intérieur, mais qu’elle influence marginalement la chronologie de la convection, le
volume (7 à 14%) et les propriétés physiques des eaux profondes formées. Sur la période histo-
rique, la variabilité intrinsèque module largement la variabilité interannuelle de la convection
en termes de géographie (82% de la zone de convection) et de taux de convection (27% de la
variabilité totale). En moyenne climatologique, elle module aussi la géographie de la convection
(jusqu’à ∼ 200m de variation de la couche de mélange), mais elle impacte marginalement (6%)
son intensité et les propriétés des eaux profondes formées.
On suggère sur les deux périodes le rôle d’inhibition de la variabilité intrinsèque de la convec-
tion par le talus continental. Sur la période historique, on met en évidence le rôle dominant
des Eaux Atlantiques dans la Mer des Baléares et le Front Nord-Baléares dans la variabilité
intrinsèque de la flottabilité de la colonne d’eau. On relie l’intensité de la variabilité intrinsèque
à la variabilité du forçage atmosphérique et à la baroclinicité de la circulation.
Ce travail a une portée méthodologique importante : il remet en cause les méthodes nu-
mériques déterministes, par opposition aux méthodes ensemblistes, pour étudier la variabilité
de la convection à résolution ’eddy-permitting’ ou ’eddy-resolving’. En effet, une fraction non-
négligeable des propriétés et de la variabilité de la convection simulée par une méthode détermi-
niste est attribuable à la variabilité intrinsèque océanique. Ce travail modifie aussi l’approche
d’évaluation de modèles numériques non-rappelés par des observations, dont la composante
intrinsèque diffère a priori de celle observée.
7.2.5. Comment la dynamique de méso-échelle impacte-t-elle la convection océa-
nique profonde et la circulation thermohaline méditerranéenne ?
On étudie l’impact de la dynamique de méso-échelle sur la convection profonde sur le cas
d’étude 2012-2013 et sur la période historique 1979-2013. Elle diminue l’intensité moyenne de
la convection et la densification des nouvelles eaux profondes formées à ces deux échelles de
temps. Elle augmente le taux de restratification des eaux profondes et elle active les échanges
de masses d’eau avec les régions avoisinantes, ce qui modifie les propriétés de long terme des
masses d’eau. Sur la période 2012-2013, elle augmente la variabilité intrinsèque océanique de
la convection et sur la période 1979-2013, son impact sur la convection présente une large
variabilité interannuelle, possiblement liée à la variabilité intrinsèque. Elle modifie la circulation
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moyenne des courants de bord et de plusieurs tourbillons de méso-échelle du bassin, ce qui a un
large impact sur la flottabilité de la colonne d’eau. Par ailleurs, son impact à haute fréquence
module fortement la géographie de la convection profonde sur les deux périodes.
On a montré que la température de surface de la mer (SST) est suffisamment modifiée
pour que le couplage air-mer, paramétré par un rappel Newtonien en SST dans cette étude,
soit d’une amplitude de −15 à +20W/m2 en moyenne sur la période historique 1979-2013.
La méso-échelle est donc susceptible d’impacter les flux air-mer régionaux et donc le climat
côtier voire régional, en particulier en mer des Baléares où l’anomalie de flux est maximale. En
moyenne dans le bassin Liguro-Provençal, l’anomalie de flux de chaleur est positive et dominée
par le signal en mer des Baléares, ce qui contredit des résultats à l’échelle globale montrant un
chauffage de la surface par la méso-échelle (Griffies et al., 2015), donc une anomalie négative
des flux de chaleur.
On a montré que la méso-échelle du bassin Liguro-Provençal impacte la circulation thermo-
haline en Méditerranée occidentale et orientale sur la période 1979-2013. Elle active les échanges
avec le bassin Algérien, ce qui augmente l’import d’Eaux Levantines Intermédiaires et l’export
d’Eaux Profondes Ouest-Méditerranéennes. Dans le bassin Liguro-Provençal, elle réduit forte-
ment aux échelles climatiques le mélange interne des couches intermédiaires, ce qui charge en
sel et en chaleur les Eaux Levantines Intermédiaires du bassin Liguro-Provençal. Dans le bassin
Algérien, elle réduit le contenu en sel et en chaleur des Eaux Levantines Intermédiaires sur la
période 1979-2013, et elle augmente celui des Eaux Profondes Ouest-Méditerranéennes sur la
période 2000-2013. La méso-échelle du bassin Liguro-Provençal a par ailleurs un effet majeur
d’augmentation de la Transition Est-Méditerranéenne en mer Egée et dans le bassin Levantin.
Cet effet pourrait être lié en partie à une augmentation moyenne de la salinité et de la densité
des Eaux Atlantiques circulant dans le courant de bord du bassin oriental. Toutefois, l’effet de
la méso-échelle sur les Eaux Atlantiques connaît une forte variabilité interannuelle qui domine
le signal d’anomalie de la Transition Est-Méditerranéenne.
7.3. Perspectives
7.3.1. Utilisation de l’OSSE pour observer l’océan
L’OSSE développé au cours de la thèse a permis de valider le réseau d’observation MOOSE et
de fournir une estimation quantitative du phénomène de convection profonde. Sa méthodologie
pourrait être généralisée pour évaluer et optimiser des réseaux d’observations océaniques. Les
statistiques d’erreur de cette méthode peuvent servir pour le développement d’algorithmes
d’optimisation de réseaux d’observations de grande échelle. La campagne PERLE est à cette
date en préparation pour étudier la formation des Eaux Levantines Intermédiaires dans le bassin
Levantin, et le déploiement des moyens d’observations pourrait être optimisé sous contraintes
par la méthodologie d’OSSE développée pendant la thèse.
On pourrait aussi l’appliquer à d’autres diagnostics physiques de grande échelle : propriété
des masses d’eau, identification de structures dynamiques, contenu en chaleur du bassin, etc.
En particulier, une question clé pour les systèmes d’observation régionaux est la détection
des tendances du contenu de chaleur océanique dans un contexte de réchauffement climatique
anthropique. La méthode de l’OSSE pourrait permettre d’évaluer si, et à quelles échelles de
temps, les réseaux d’observations actuels sont capables de détecter cette tendance.
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7.3.2. Apport de l’outil de raffinement de maille AGRIF pour résoudre les petites
échelles physiques et topographiques
La mer Méditerranée est un bassin semi-fermé avec une dynamique quasi-géostrophique de
dimension réduite en raison de sa faible stratification, et qui est fortement piloté par les échanges
de masses d’eau et d’énergie aux détroits. On peut étendre l’utilisation d’AGRIF pour étudier
les petites échelles dynamiques en s’intéressant à la dynamique de subméso-échelle, qui a un rôle
important pour le mélange océanique, l’activité biologique et les transports de masses d’eau
intérieures. Cette question peut être traitée par un raffinement AGRIF de facteur 5 ou un
double raffinement AGRIF de facteur 3 de NEMOMED12. La résolution effective du modèle
atteindrait alors resp. 8.5 − 9.9km et 4.9 − 5.6km en Méditerranée Nord-occidentale, ce qui
serait suffisant pour résoudre les tourbillons cohérents de subméso-échelle (SCVs) de diamètre
∼ 15km qui sont omniprésents aux couches intermédiaires et profondes de ce bassin.
On a aussi vu pendant la thèse l’importance des détroits de Gibraltar et de Sicile sur la
circulation thermohaline Méditerranéenne. Or ces échanges sont résolus de manière grossière
par NEMOMED12 et l’outil de raffinement de maille AGRIF pourrait améliorer leur représen-
tation. Plusieurs études (Sannino et al., 2009, 2015) suggèrent que celle-ci pourrait impacter la
circulation thermohaline et le climat régional en mer Méditerranée.
Enfin, l’outil de raffinement AGRIF pourra être implémenté dans l’océan global pour mieux
résoudre des régions clés pour le climat global : zones de convection de l’Atlantique Nord, zones
de subsidence (’upwelling’) de bord Est océanique, courants de bord Ouest ou encore détroits.
7.3.3. Modélisation des phénomènes de mélange océaniques
Cette thèse a contribué à la compréhension du phénomène de convection océanique profonde.
Or la génération actuelle de modèles océaniques la paramétrise simplement en augmentant le
mélange vertical en cas d’instabilité statique de la colonne d’eau. Une perspective intéressante
pour la représentation de ce phénomène est l’implémentation et l’évaluation de la paramétri-
sation de la convection en flux de masse développée par H. Giordani (CNRM). Celle-ci est
susceptible d’augmenter le réalisme de la convection profonde et peu profonde dans les modèles
océaniques.
Par ailleurs, plusieurs paramétrisations du mélange régissent les propriétés de long terme
des masses d’eau dans les modèles océaniques. Parmi eux on peut citer la paramétrisation de
la turbulence, celles régissant le mélange vertical (marées, ondes internes, diffusion de fond) et
celles contrôlant le mélange horizontal (mélange isoneutre). L’effet des marées et du mélange
vertical de fond sont en cours d’étude en mer Méditerranée. On a par ailleurs montré que
les transformations isopycnales jouent un rôle majeur dans l’évolution des eaux intérieures du
bassin Liguro-Provençal. Il serait intéressant d’approfondir leur caractérisation dans les modèles
et à partir d’observations.
7.3.4. Compréhension du phénomène de convection aux échelles climatiques
On s’est intéressé à la variabilité interannuelle de la convection profonde et on a caracté-
risé le rôle des échanges latéraux océaniques dans celle-ci. On a montré que ceux-ci inhibent
la variabilité de la convection, ce qui en fait une contribution importante pour expliquer la
variabilité de ce phénomène. Il serait intéressant de documenter les mécanismes physiques à
l’oeuvre dans cette inhibition de la convection.
Enfin, on pourra s’intéresser en mode couplé à l’impact climatique de la convection océanique
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profonde et de la circulation thermohaline, aux échelles régionale et globale. Ce phénomène
participe aux échanges de chaleur entre le système climatique et l’océan profond, et à ce titre il
impacte le climat moyen et pourrait modifier la réponse du système climatique à l’augmentation
de la concentration de gaz à effet de serre anthropiques. Ces effets ont déjà été mis en évidence
à l’échelle globale mais ils restent à prouver en Méditerranée.
7.3.5. Caractérisation de la variabilité intrinsèque océanique aux échelles clima-
tiques
On a déduit des études de 2012-2013 et 1979-2013 que l’impact de la variabilité intrinsèque
océanique sur la convection est largement lié à sa composante de grande échelle. Or on n’a pas
quantifié les échelles en présence ni les mécanismes de cascade d’échelle inverse. Une question
intéressante est celle de la gamme d’échelles spatio-temporelles impactées par la variabilité
intrinsèque en Méditerranée. On pourrait s’inspirer de l’analyse spectrale spatio-temporelle de
Arbic et al. (2014) pour le déterminer.
Il serait par ailleurs intéressant d’étendre l’étude de l’impact de la variabilité intrinsèque à
d’autres zones de convection. Dunić et al. (2016) ont montré que la variabilité de la convection
en Mer Adriatique est dominée par la variabilité du préconditionnement océanique, ce qui
suggère qu’un mécanisme océanique interne tel que la variabilité intrinsèque pourrait impacter
la convection plus fortement qu’en Méditerranée Nord-Occidentale. La Mer Egée qui a connu
une Transition Est-Méditerranéenne rapide (Roether et al., 1996) dont le caractère localisé dans
le temps peut la rendre très sensible à la variabilité intrinsèque. La question se pose également
de savoir si les zones de convection des hautes latitudes subissent une influence comparable de
la variabilité intrinsèque. En mer du Labrador, Luo et al. (2014) ont montré que les anneaux
d’Irminger se détachant au large du Groenland contribuent à la variabilité du phénomène de
convection, et il serait intéressant de déterminer dans quelle mesure ces anneaux sont de nature
intrinsèque.
On a montré à la résolution ’eddy-permitting’ de NEMOMED12 que l’impact de la varia-
bilité intrinsèque sur la convection augmente aux échelles de temps interannuelles par rapport
au cas d’étude plus contraint de 2012-2013. Or on avait montré sur ce cas d’étude que la méso-
échelle multiplie d’un facteur 2-3 la variabilité intrinsèque du taux de convection. Si c’était le
cas aussi aux échelles de temps interannuelles, alors la variabilité intrinsèque pourrait être un
élément majeur de variabilité du phénomène de convection. Une simulation numérique d’en-
semble NWMED36 est nécessaire pour répondre à cette question. Par ailleurs, une partie de cet
impact pourrait être liée à la subméso-échelle permise par NWMED36. Il serait intéressant d’ef-
fectuer un second zoom AGRIF de facteur 3 de résolution pour résoudre cette subméso-échelle
et déterminer dans quelle mesure elle participe aussi à la variabilité intrinsèque.
Enfin, la variabilité intrinsèque océanique est susceptible d’impacter la variabilité clima-
tique intrinsèque. Cela a des conséquences importantes en termes de prévisibilité saisonnière à
décennale et d’incertitude des scénarios de changement climatique. A ce jour, aucune étude n’a
quantifié cet impact.
7.3.6. L’impact de la dynamique de méso-échelle sur le climat
On a montré que la méso-échelle modifie la SST donc les flux de chaleur qui paramétrisent
le couplage air-mer en mode océanique forcé. Elle est donc susceptible d’influencer les flux de
chaleur vers l’atmosphère, donc le climat côtier voire régional. Il sera intéressant de quantifier
cet effet avec une configuration couplée aux échelles régionale et globale. Enfin, la question de la
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paramétrisation de la méso-échelle dans les modèles océaniques climatiques de basse résolution
est d’une importance primordiale pour les modèles de climat couplés. Elle pourra faire l’objet
d’évaluations (paramétrisations de Gent-McWilliams et de la diffusion isoneutre déjà existantes)
et de développements (développement d’une paramétrisation de Gent-McWilliams variable,
implémentation de la paramétrisation de Fox-Kemper de la subméso-échelle) s’appuyant sur les
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Annexe A : Configuration de référence.
Nous détaillons ici la configuration numérique de la simulation en mode AGRIF couplé de
référence utilisée pour l’étude annuelle 2012-2013 de la thèse : NM12A-41 (nommée NWMED36
dans les Chap. 4 et 5). Les conditions aux frontières de cette simulation sont données dans le
Chapitre 2, Tableau 2.1.
Les clés de compilation cpp activées lors de la compilation de l’exécutable de l’expérience
NM12A-41 sont : key_agrif, key_vectopt_loop, key_vectopt_memory, key_med12, key_zrefsurf,
key_dynspg_flt, key_ldfslp, key_traldf_c2d, key_dynldf_c2d, key_dtatem, key_dtasal, key_dtassh,
key_tradmp, key_zdftke, key_mpp_mpi, key_diadct.
Les principaux paramètres de namelist utilisés dans le modèle NEMOMED12 de l’expérience
NM12A-41 sont indiqués dans le Tableau 7.1. Les paramètres utilisés dans le modèle AGRIF de
l’expérience NM12A-41 sont identiques à l’exception des coefficients de diffusivité horizontale
du moment et isoneutre des traceurs, fixés respectivement à rn_ahm_0 = −0.25 109m4/s et
rn_aht_0 = 30m2/s.










AGRIF nn_cln_update=3, rn_sponge_tra=300, rn_sponge_adv=300











rn_ediff=0.1, rn_ediss=0.7, rn_ebb=60, rn_emin=1e-6, nn_pdl=1
nn_etau=0
TABLEAU 7.1: Principaux paramètres de namelist de l’expérience NM12A-41.
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Annexe B : Liste des simulations
Au cours de la thèse, deux principales catégories de simulations océaniques forcées ont été
réalisées : sur l’étude de cas de 2012-2013 ou sur la période historique 1979-2013. La plupart
des expériences portent sur l’impact de la variabilité intrinsèque de l’océan et la méso-échelle
sur la convection en Méditerranée Nord-occidentale. Plusieurs simulations ont été réalisées pour
investiguer d’autres questions scientifiques : rôle des marées à Gibraltar et du mélange vertical
de ’background’ sur la convection, modification de la paramétrisation de la convection EVD,
source d’énergie cinétique turbulente dans la couche de mélange. On notera enfin que la thèse
a donné lieu à de nombreux tests techniques, mais cette liste n’inclut que les simulations à
finalité scientifique.
Les simulations numériques décrites dans le tableau 7.2 couvrent la période du 1er Aout
2012 au 30 Juin 2013, et celles décrites dans le tableau 7.3 couvrent la période du 1er Aout




NM12A-41 Détails en Annexe A Chapitre 5 (NW-
MED36)
NM12A-41-LR NM12A-41 + bathymétrie AGRIF basse résolution /
NM12A-42 à
NM12A-50




NM12A-41 à NM12A-50 + AGRIF désactivé dans
AGRIF_FixedGrids.in




NM12A-41 + initialisation resp. par un hindcast NE-
MOMED12, la réanalyse SYMPHONIE, la réanalyse





NM12A-36 à NM12A-40 + mode AGRIF forcé Annexe C
NM12-
02.2_AtmCor












NEMOMED12 initialisé par la réanalyse ASICS. /
NM12-11convU NEMOMED12 initialisé par un hindcast NEMO-
MED12 + test param EVD (nn_evdm=0).
/
NM12-18KzEVD NEMOMED12 initialisé par un hindcast NEMO-




NEMOMED12 initialisé par un hindcast NEMO-
MED12 + test source de TKE (resp. etau=1 et
etau=2).
/
NM12-18KzEVD NEMOMED12 initialisé par un hindcast NE-
MOMED12 + test mélange de ’background’
(nn_avm0=10−5 et nn_avt0=10−6m2/s).
/
TABLEAU 7.2: Les simulations numériques du cas d’étude 2012-2013.
Annexe C : Tests de sensibilité
physiques.
On présente ici une série d’expériences numériques réalisées au cours de la thèse. Elles
portent sur la comparaison des produits assimilés pour l’initialisation du cas d’étude de 2012-




Nom Configuration Analyse scienti-
fique





















NM12AI-9 + état initial perturbé /
NM12I-3 NM12A-41 + sans AGRIF Chapitre 6
NM12I-3-80 à
NM12I-3-83
NM12I-3 + état initial perturbé Chapitre 6 (NE-
MOMED12)
NM12I-18 NM12I-3 + test param EVD (rn_avevd=1m2/s). /
NM12I-16 NM12I-3 + test source de TKE (etau=2). /
NM12I-17 NM12I-3 + test mélange de ’background
(nn_avm0=10−5 et nn_avt0=10−6m2/s).
Annexe C
NM12I-1 NM12I-3 + mélange des marées à Gibraltar d’amplitude
0.05m2/s
Annexe C
NM12I-5 NM12I-3 + mélange des marées à Gibraltar d’amplitude
0.1m2/s
/
NM12I-6 NM12I-3 + mélange des marées à Gibraltar d’amplitude
0.2m2/s
/
TABLEAU 7.3: Les simulations numériques sur la période 1979-2013.
Comparaison des produits assimilés pour l’initialisation du cas
d’étude de 2012-2013
Au cours de la thèse, on a initialisé le cas d’étude avec plusieurs champs hydrologiques ayant
assimilé ou non des observations. Léger et al. (2016) ont déjà montré la forte sensibilité de la
convection de l’hiver 2012-2013 à l’initialisation du préconditionnement d’été. L’objet de ce
travail est de comparer des produits assimilant ou non des observations pour l’initialisation du
cas d’étude de 2012-2013. On étudie la simulation océanique hindcast NEMOMED12 décrite
dans le Chapitre 6, nommée HIND par la suite, sur ce cas d’étude. On la compare, toutes choses
égales par ailleurs, avec :
— La simulation océanique NEMOMED12 initialisée le 1er Aout 2012 par l’analyse objec-




— La simulation océanique NEMOMED12 initialisée le 1er Aout 2012 par la réanalyse
ASICS dans le bassin Liguro-Provençal, décrite par Léger et al. (2016), et par l’analyse
MERCATOR PSY2V4R4 dans le reste de la mer Méditerranée, nommée ASIC par la
suite.
— La simulation océanique NEMOMED12 initialisée le 1er Aout 2012 par la réanalyse
MEDRYS évaluée par Hamon et al. (2016), nommée MEDR par la suite.
— La simulation océanique NEMOMED12 initialisée le 1er Aout 2012 par l’analyse MER-
CATOR PSY2V4R4, nommée MERC par la suite.
La Fig.7.1 représente l’hydrologie moyenne du bassin Liguro-Provençal obtenue en moyen-
nant les profils de la campagne MOOSE-GE (1/8/2012) et dans les 5 simulations colocalisées
aux observations, ainsi que leur biais moyen. La simulation HIND présente les biais hydrolo-
giques les plus forts. Les simulations initialisées par des observations réduisent ces biais, en
particulier pour SYMP et ASIC. Toutefois, les réanalyses MEDR et MERC conservent des
biais aux couches de surface et profondes. En termes de stratification, on a un biais faible pour
SYMP, ASIC et MEDR, un biais stratifié trois fois supérieur pour MERC et un biais strati-
fié 6 fois supérieur pour HIND. On en conclut que les différents produits assimilés présentent
moins de biais que la simulation hincast mais diffèrent largement dans leur représentation de
l’hydrologie de l’été 2012, malgré les observations de la campagne MOOSE-GE.
La Fig.7.2 représente l’évolution du volume hauturier (H > 2000m) d’eaux denses (σ0 >
29.11kg/m3) observé (MOOSE-GE et DEWEX, noir) et modélisé dans les 5 simulations. A
l’état initial, on a un large désaccord entre les 5 simulation qui diffèrent d’un facteur jusqu’à 3
sur le volume d’eaux denses. Seul l’état initial de SYMP a un volume d’eaux denses initial dans
l’intervalle de confiance des observations. On confirme donc le désaccord entre les différents
produits assimilés dans leur représentation de l’hydrologie des eaux profondes en été 2012.
La Fig.7.4 représente l’évolution des propriétés de l’interface air-mer et de la profondeur de
la couche de mélange à la bouée LION observées ou reconstruites et modélisées par le jeu de flux
atmosphériques ALDERA et les 5 simulations. On constate un désaccord des simulations sur
l’hydrologie de surface (hormis la densité maximale atteinte), la chronologie et l’intensité de la
convection à LION. L’hydrologie de surface au maximum de la convection varie de 12.4− 13◦C
et 38.43−38.49psu. Seule MERC simule le premier épisode de mélange vertical intense (fin Jan-
vier), ASICS ne simule pas le dernier épisode (mi-Mars), MERC simule un épisode non-observé
début avril. Les simulations sont aussi en désaccord sur la durée et la profondeur maximale
de l’épisode principal de février, variant de 7 jours (ASICS) à 25 jours (SYMP) et de 1200m
(ASICS) à 2200m (SYMP). Les différences sont importantes même pour les simulations SYMP
et ASICS dont l’hydrologie initiale moyenne en Méditerranée Nord-occidentale le 1/8/2012 est
proche (Fig.7.1). On en conclut qu’il n’y a pas de convergence dans la représentation de la
convection sur l’année 2012-2013 en utilisant les différents produits assimilés pour initialiser
l’hydrologie en été 2012.
La Fig.7.4 montre l’extension du patch convectif (MLD > 1000m) le 12/2/2013 observé
(DEWEX-LEG1 et ARGO, noir) et modélisé par les 5 simulations. On constate un large désac-
cord entre les simulations sur la géographie du patch convectif, certaines simulant une aire
limitée au large du Golfe du Lion (HIND et MERC), d’autres simulant son extension plus au
Sud (SYMP, MEDR), à l’Est (ASIC, MEDR) ou même en mer Ligure (MEDR). On constate
une nouvelle fois que les simulations SYMP et ASICS, dont l’hydrologie initiale moyenne en
Méditerranée Nord-occidentale le 1/8/2012 est proche (Fig.7.1), présentent des larges diffé-
rences de patch convectif simulé. Toutes les simulations représentent au moins en partie le
patch convectif observé, mais toutes le sous-estiment au Nord et certaines le sous-estiment au
VI
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Figure 7.1: (a) Profils hydrologiques moyens de la campagne MOOSE-GE 2012 (1-Aug-2012,
noir) et des simulations HIND (marron), SYMP (rouge), ASIC (vert), MEDR (bleu) et MERC
(violet) colocalisées aux observations : salinité (S), température potentielle (θ), densité poten-
tielle (σ0) et Indice de Stratification (IS). (b) Idem en anomalie des simulations par rapport
aux observations. VII
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Figure 7.2: Volume hauturier (H > 2000m) d’eaux denses (σ0 > 29.11kg/m3) observé
(MOOSE-GE et DEWEX, noir) et modélisé par les simulations HIND (marron), SYMP
(rouge), ASIC (vert), MEDR (bleu) et MERC (violet).
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Figure 7.3: Evolution des propriétés de l’interface air-mer et de la profondeur de la couche
de mélange à la bouée LION observées ou reconstruites (noir), modélisées par ALDERA (bleu
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Figure 7.4: Extension du patch convectif (MLD > 1000m) le 12/2/2013 observé (DEWEX-
LEG1 et ARGO, noir) et modélisé par les simulations HIND (marron), SYMP (rouge), ASIC
(vert), MEDR (bleu) et MERC (violet) sur la période 2012-2013.
Sud et à l’Est.
La Fig.7.5 représente l’évolution temporelle du volume du patch convectif VMLD (MLD >
1000m) observé (DEWEX-LEG1 et ARGO, noir) et modélisé par les 5 simulations. Toutes ont
un biais d’au moins 30% en moyenne par rapport aux observations, ce qui illustre la difficulté
de représenter de façon réaliste ce phénomène même en initialisant l’hydrologie en été 2012. La
valeur maximale de VMLD varie d’un facteur 3 entre les simulations, ce qui montre la forte non-
linéarité du phénomène puisque l’indice de stratification initial au fond varie d’uniquement 20%
entre les simulations. Les simulations SYMP et ASIC présentent les biais relatifs les plus faibles
par rapport aux observations, tandis que la simulation MERC sous-estime largement et MEDR
surestime largement VMLD. Le suivi du volume d’eaux denses V29.11 de la Fig.7.2 confirme la
large sous-estimation de la formation d’eaux denses par le simulations HIND et MERC, elle
suggère une légère sous-estimation dans les simulations SYMP et ASIC et ne suggère pas de
surestimation pour MEDR. Le résultat pour MEDR est cohérent avec le fait que le taux de
transformation diapycnale maximal est atteint à plus haute densité. Celui pour SYMP et ASIC
est cohérent avec la différente nature physique des taux de convection déduits de VMLD et de
V2911, discutée dans les Chapitres 4 et 5.
La Fig.7.6 représente l’évolution de l’hydrologie de fond (2300m de profondeur) au point
LION observée par le mouillage LION (points noirs) et les campagnes MOOSE-GE et DEWEX
(étoiles noires) et modélisée par les 5 simulations. L’hydrologie initiale est réaliste dans SYMP et
ASIC, elle présente des biais 2-3 fois plus forts dans MEDR et MERC et largement supérieurs
dans la simulation HIND. Lors de la phase de mélange vertical intense, on a des signaux
hydrologiques très différents qualitativement et en termes d’amplitude. SYMPH simule une
diminution de la salinité contrairement aux autres simulations et aux observations. MERC et
HIND simulent un refroidissement contrairement aux autres simulations et aux observations.
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Figure 7.5: Evolution temporelle du volume du patch convectif (MLD > 1000m) observé
(DEWEX-LEG1 et ARGO, noir) et modélisé par les simulations HIND (marron), SYMP
(rouge), ASIC (vert), MEDR (bleu) et MERC (violet).
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L’amplitude de la densification varie d’un facteur 5 entre une valeur faible pour ASIC et une
valeur élevée pour MEDR.
En conclusion, on a montré que les produits océaniques assimilés disponibles pour l’été
2012 ne convergent pas en termes d’hydrologie et de flottabilité du bassin Liguro-Provençal,
en particulier en termes de représentation des eaux profondes. En conséquence, le convection
de l’hiver 2012-2013 simulée à partir de ces états initiaux diverge largement en termes de
chronologie, de géographie, de taux de convection et d’hydrologie des eaux profondes formées.
L’initialisation par l’analyse objective SYMPHONIE permet de représenter ces paramètres de
la convection de manière la plus réaliste, elle a donc été retenue pour les études des Chapitres
4 et 5.
Effet du mélange intérieur de fond sur la convection climato-
logique
On a effectué pendant la thèse un test de sensibilité du phénomène de convection à la diffusi-
vité verticale de fond (’background’) des traceurs (Ktb) aux échelles de temps climatiques. Elle
domine la diffusion verticale de NEMOMED12 dans l’océan abyssal en l’absence de convection
profonde. Elle est déduite du taux de dissipation de l’océan intérieur, qui est mal connu en
raison des contraintes de sa mesure. Toutefois, Cuypers et al. (2012) ont estimé la section zo-
nale de la diffusivité verticale en mer Méditerranée à partir de mesures du taux de dissipation.
Ils ont mis en évidence la large variabilité des valeurs prises, avec des valeurs minimales dans
la couche d’eaux intermédiaires et des valeurs plus élevées dans la couche d’eaux profondes.
Les valeurs varient de typiquement = 2 10−6m2/s pour les eaux intermédiaires à typiquement
Ktb = 10−4m2/s pour les eaux profondes. La configuration de référence de NEMOMED12 (voir
Annexe A) prend une valeur de Ktb = 10−5m2/s, ce qui est dans l’ordre de grandeur des ob-
servations mais constant dans la plupart des régions pour les eaux intermédiaires et profondes.
On cherche donc à tester la sensibilité de la convection à ce paramètre. Pour cela, on compare
la simulation NEMOMED12 de référence sur la période 1979-2013, décrite au Chapitre 6 et
nommée NM12 par la suite, à une configuration jumelle avec une valeur de Ktb = 10−6m2/s
dix fois plus faible, nommée NM12k par la suite.
La Fig.7.7 représente la moyenne climatologique sur la période 1980-2013 du maximum an-
nuel moyen de profondeur de la couche de mélange (MLD) dans NM12k, en anomalie par rapport
à NM12 et les zones de convection observées sur la période. On observe une augmentation de
la convection dans NM12k par rapport à NM12, qui est significative avec une augmentation de
MLD supérieure à 300m à l’Est et au Sud du patch convectif climatologique. La valeur de Ktb
semble donc fortement impacter la convection dans le bassin Liguro-Provençal.
La Fig.7.8 représente la profondeur maximale de la couche de mélange observée (Somot
et al. (2016) noir) et modélisée par NM12 et NM12k. NM12k simule une année de convection
de plus que NM12, en 1992 où MLD > 1000m dans NM12k et MLD < 1000m dans NM12.
L’augmentation moyenne de la MLD dans NM12k par rapport à NM12 n’est pas significative
(p < 0.95, test de Student bilatéral). On en conclut que la valeur de Ktb impacte marginalement
la variabilité interannuelle de l’occurrence de la convection.
La Fig.7.9 représente le maximum annuel de l’aire du patch convectif AMLD et du volume
convectif VMLD observés et modélisés par NM12 et NM12k. Ces deux paramètres sont signifi-
cativement augmentés (p > 0.95) dans NM12k par rapport à NM12, passant en moyenne de
9200km2 et 2.0 1013m3 dans NM12 à 12200km2 et 2.7 1013m3 dans NM12k. Cette augmentation
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Figure 7.6: Evolution de l’hydrologie de fond (2300m de profondeur) au point LION observée
par le mouillage LION (points noirs) et les campagnes MOOSE-GE et DEWEX (étoiles noires)
et modélisée par les simulations HIND (marron), SYMP (rouge), ASIC (vert), MEDR (bleu)
et MERC (violet). Une correction de salinité de −0.0052psu est appliquée au mouillage LION
à partir des mesures des campagnes MOOSE-GE et DEWEX.
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Figure 7.7: (a) Moyenne du maximum annuel moyen de profondeur de la couche de mélange
sur la période 1980-2013 dans NM12k. Le contour noir inclut les zones observées de convection
pour les années 1987 (SSS > 38.40psu, Leaman et Schott (1991)), 1992 (MLD > 1400m,
Schott et al. (1996)), 2009 à 2013 ([ChlA]S < 0.15mg/m3, Houpert et al. (2016)) et 2013
(MLD > 1000m, Waldman et al. (2017)) (b) Idem en différence NM12k - NM12.








Figure 7.8: Profondeur maximale de la couche de mélange observée (Somot et al. (2016) noir)
et modélisée par NM12 (bleu), NM12k (vert) et NM12t (rouge) sur le bassin Liguro-Provençal
et entre 1980 et 2013.
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Figure 7.9: (a) Maximum annuel de l’aire du patch convectif AMLD (km2) observée (intervalles
noirs) et modélisée par NM12 (bleu), NM12k (vert) et NM12t (rouge) entre 1980 et 2013. (b)
Idem pour le volume du patch convectif VMLD (m3) modélisé.
moyenne présente toutefois une forte variabilité interannuelle, avec certaines années (1984, 2005,
2010 et 2011) qui montrent une diminution. Celle-ci peut être liée à l’impact de la variabilité
intrinsèque océanique sur la convection mise en évidence dans le Chapitre 6. On en conclut que
si l’occurrence de la convection est peu impactée par la valeur de Ktb, son intensité moyenne
est augmentée de 32-36%.
La Fig.7.10 représente l’hydrologie et le volume des eaux profondes observée et dans NM12
et NM12k de 1980 à 2013. On constate une augmentation significative (p > 0.95) de la tendance
au réchauffement, à la salinisation, à la densification et à l’augmentation du volume des eaux
denses dans NM12k par rapport à NM12. En particulier, cette tendance apparaît à partir de
1999 dans NM12k et de 2005 dans NM12. Tous ces éléments sont en meilleur accord avec les
observations. On en conclut à un impact de la valeur de Ktb sur la tendance historiques des
eaux profondes, qui pourrait expliquer le biais faible de NM12.
On a relié dans les Chapitres 4 à 6 l’intensité de la convection à l’Indice de Stratification
au fond de la colonne (IS(zb)) en montrant que plus ce dernier est faible en hiver, plus la
convection est intense. La Fig.7.11 montre donc la moyenne de l’IS(zb) (m2/s2) du 1/8/1979
au 30/6/2013 dans NM12k et son anomalie relative à NM12. Qualitativement, on observe un
même signal significatif (p > 0.95, test de Student bilatéral) de réduction de l’IS(zb) dans le
bassin Liguro-Provençal, à l’exception d’une zone réduite au Sud-Est du bassin. Les valeurs
sont de typiquement −0.1m2/s2 dans la zone de convection (rectangle noir), nommée par la
suite DWF. C’est cohérent avec le fait que la réduction de Ktb s’applique dans tout le bassin
Méditerranéen, et cela peut expliquer l’augmentation de la convection liée à la réduction de
Ktb. On a donc mis en évidence que plus Ktb est faible, plus la flottabilité intégrée de la colonne
océanique est faible, ce qui augmente le taux de convection.
On cherche maintenant à diagnostiquer la variation temporelle et les contributions verticales
à cette anomalie d’IS(zb). La Fig.7.12 représente la série mensuelle de l’anomalie d’IS(zb)
NM12k - NM12 dans la zone DWF et les contribution des couches 0-150m, 150-600m et de
600m au fond à cette anomalie. Elle représentent approximativement les trois masses d’eau
XV
Annexes
(a) Propriétés des WMDW (b) V29.10




























Figure 7.10: (a) Hydrologie des WMDW observée (noir, Somot et al. (2016)) et dans NM12
(bleu), NM12k (vert) et NM12t (rouge) de 1980 à 2013 : température, salinité et densité poten-
tielle. (b) Idem pour l’évolution du volume d’eaux denses V29.10.
(a) IS(zb) - NM12k (b) IS(zb) - NM12k - NM12
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Figure 7.11: (a) Moyenne de l’IS(zb) (m2/s2) du 1/8/1979 au 30/6/2013 dans NM12k. (b)
Idem en anomalie NM12k - NM12. Le contour noir indique le niveau de significativité à 95%
(test de Student bilatéral). Le rectangle noir représente la zone de convection (DWF).
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Figure 7.12: Série mensuelle de l’anomalie d’IS(zb) NM12k - NM12 dans la zone de convection
(DWF) : contribution des couches 0-150m (rouge), 150-600m (violet) et de 600m au fond (bleu),
et total (noir).
présentes dans le bassin : les Eaux Atlantiques (AW), les Eaux Levantines Intermédiaires (LIW)
et les Eaux Profondes de Méditerranée Occidentale (WMDW). L’anomalie totale a une forte
variabilité temporelle, notamment à haute fréquence (variations de ∼ 0.3m2/s2 en quelques
mois). Elle devient même positive en 1980, 2005 et 2010. Ceci est au moins en partie dû à la
variabilité intrinsèque océanique mise en évidence au Chapitre 6. Toutefois, elle est négative
en moyenne (−0.15m2/s2) et sur 95% de la période. La couche d’AW domine largement la
variabilité de cette anomalie. Elle domine le signal moyen de réduction de flottabilité, bien que
les trois couches y contribuent en moyenne, de resp. −0.07, −0.05 et −0.02m2/s2. Ce résultat
suggère que la diffusivité verticale prend fréquemment des valeurs de Ktb sur la couche 0-150m,
ce qui modifie les propriétés climatologiques de cette couche. Cela confirme l’importance du
paramètre Ktb pour les propriétés des masses d’eau modélisées en mer Méditerranée.
La Fig.7.13 représente le profil de l’anomalie hydrologique moyenne de NM12k par rapport
à NM12 dans la zone DWF sur la période du 1/8/1979 au 31/7/1982. Sur cette période, la
convection n’est pas encore significativement différente entre NM12 et NM12k, ce qui permet
de déterminer comment les anomalies de Ktb ont impacté directement le profil hydrologique.
L’anomalie de température est froide et se concentre sur la couche 20-80m où elle est supérieure
en valeur absolue à 0.05◦C. L’anomalie de salinité présente un dipôle : elle est négative sur la
couche 0-50m et positive sur la couche 50-200m. On note enfin une anomalie froide et peu salée
des LIW. En conséquence, une anomalie peu dense se développe sur la couche 0-20m, et une
anomalie dense est présente sur la couche 20-300m. On déduit que Ktb impacte largement le
mélange vertical proche de la surface. On interprète les anomalies comme une diminution de
l’export de chaleur sous la couche de mélange (20-80m) par Ktb, et une diminution de l’import
de sel dans la couche de mélange (0-50m), ce qui augmente la salinité des eaux sous-jacentes
(50-300m). La résultante est une anomalie dense des AW sous la couche de mélange qui domine










































Figure 7.13: Profil de l’anomalie hydrologique moyenne de NM12k (vert) et NM12t (rouge)
par rapport à NM12 en moyenne dans la zone de convection sur la période du 1/8/1979 au
31/7/1982.
conséquence de la diminution des échanges verticaux des AW sous la couche de mélange.
En conclusion, on a montré un large impact du coefficient de diffusion verticale de fond
Ktb sur la géographie, l’intensité moyenne de la convection et les propriétés des eaux profondes
formées. On l’a lié à une diminution de la flottabilité intégrée de la colonne d’eau, qui est visible
dans presque tout le bassin Liguro-Provençal et qui est dominée par les AW. Ktb contribue à
l’export d’AW chaudes et peu salées, donc légères, sous la couche de mélange, et c’est cet impact
qui domine son influence sur la flottabilité de la colonne d’eau.
Effet des marées à Gibraltar sur la convection climatologique
On a effectué pendant la thèse un test de sensibilité du phénomène de convection au mélange
vertical induit par les marées à au détroit de Gibraltar. L’effet des marées est plus modeste en
Méditerranée que dans l’océan global, en raison de l’énergie plus réduite des ondes de marée
dans cette mer semi-fermée. Il est toutefois maximal aux détroits de Gibraltar et de Sicile.
Sannino et al. (2015) on estimé en résolvant ces marées qu’elles induisent une augmentation
du coefficient de diffusivité verticale des traceurs Kt de typiquement 0.05m2/s2. Ils ont aussi
mis en évidence une diminution de l’IS(zb) liée à ces marées en Méditerranée occidentale, en
revanche ils n’ont pas pu mettre en évidence un effet robuste sur la convection profonde dans
le bassin Liguro-Provençal. On cherche à documenter l’effet de cette source de mélange sur la
convection dans ce bassin. On implémente ici une paramétrisation simple du mélange vertical
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induit par les marées à Gibraltar pour étudier son effet sur la convection profonde. On suppose
que les marées induisent une source de mélange simusoidale dans le temps de période 12h, de
valeur moyenne 0.05m2/s2 appliquée de façon homogène sur la verticale sur un domaine de
Gibraltar de 5.83◦W < lon < 5.17◦W . On effectue une simulation historique jumelle à NM12
avec cette source additionnelle de mélange, nommée par la suite NM12t.
La Fig.7.14 représente la moyenne climatologique sur la période 1980-2013 du maximum
annuel moyen de profondeur de la couche de mélange (MLD) dans NM12t, en anomalie par
rapport à NM12 et les zones de convection observées sur la période. On constate une diminu-
tion moyenne significative (p > 0.95, test de Student bilatéral) de la MLD sur toute la zone
climatologique du patch convectif. Elle est supérieure à 300m au centre du patch convectif. Cela
peut être dû à une diminution de l’occurrence ou de la profondeur maximale de la convection.
On en conclut que l’activation du mélange vertical par les marées à Gibraltar a un large effet
de réduction moyenne de la convection en Méditerranée Nord-occidentale.
La Fig.7.8 représente la profondeur maximale de la couche de mélange observée (Somot et al.
(2016) noir) et modélisée par NM12 et NM12t. NM12t réduit le nombre d’années convectives
de 5 ans (1991, 1995, 1996, 2001, 2002) par rapport à NM12. La MLD maximale moyenne est
significativement réduite, passant de 1900m dans NM12 à 1600m dans NM12t. De nouveau,
ce signal moyen présente une large variabilité interannuelle puisque la MLD est augmentée
par NM12t lors de 3 années convectives (1980, 1986 et 2013) et la plupart des années non-
convectives (1990, 1992, 1993, 1994, 1997, 1998, 2007, 2008). On en conclut que le mélange
vertical lié aux marées à Gibraltar réduit l’occurrence et la profondeur maximale moyenne de
la convection profonde, mais qu’elle augmente la profondeur de la convection peu profonde à
intermédiaire.
La Fig.7.9 représente le maximum annuel de l’aire du patch convectif AMLD et du volume
convectif VMLD observés et modélisés par NM12 et NM12t. Ces deux paramètres sont significa-
tivement réduits (p > 0.95) dans NM12t par rapport à NM12, passant en moyenne de 9200km2
et 2.0 1013m3 dans NM12 à 5200km2 et 1.0 1013m3 dans NM12t. Cette diminution moyenne
présente toutefois une variabilité interannuelle, avec certaines années (1986, 1987, 2013) qui
montrent une augmentation. Celle-ci peut être liée à l’impact de la variabilité intrinsèque océa-
nique sur la convection mise en évidence dans le Chapitre 6. On en conclut l’occurrence et
l’intensité moyenne de la convection profonde sont diminuée par le mélange vertical induit par
les marées à Gibraltar de resp. 5 ans et 44-49% sur la période 1980-2013.
La Fig.7.10 représente l’hydrologie et le volume des eaux profondes observée et dans NM12
et NM12t de 1980 à 2013. Contrairement à NM12, on n’observe pas de tendance historique
significative (p < 0.95) des propriétés et du volume des eaux profondes dans NM12t, ce qui
réduit le réalisme de la simulation. C’est exclusivement dû à l’absence de tendance sur la période
fortement convective 2004-2013. Ce résultat est cohérent avec la forte réduction moyenne de la
convection profonde dans NM12t.
La Fig.7.15 montre la moyenne de l’IS(zb) (m2/s2) du 1/8/1979 au 30/6/2013 dans NM12t
et son anomalie relative à NM12. L’anomalie est positive au large du Golfe du Lion et en
particulier sur la quasi-totalité de la zone de convection climatologique. En revanche, elle est
négative au Sud du bassin Liguro-Provençal, en mer des Baléares et sur les zones de talus. Ce
signal suggère que l’effet des marées sur le mélange vertical a modifié la circulation horizontale
en Méditerranée occidentale, ce qui a des effets opposés en fonction des régions sur la flottabilité
de la colonne d’eau. La source de cette anomalie reste à documenter.
On cherche maintenant à diagnostiquer la variation temporelle et les contributions verticales
à cette anomalie d’IS(zb). La Fig.7.16 représente la série mensuelle de l’anomalie d’IS(zb)
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(a) MLD - NM12t (b) MLD - NM12t - NM12
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Figure 7.14: (a) Moyenne du maximum annuel moyen de profondeur de la couche de mélange
sur la période 1980-2013 dans NM12t. Le contour noir inclut les zones observées de convection
pour les années 1987 (SSS > 38.40psu, Leaman et Schott (1991)), 1992 (MLD > 1400m,
Schott et al. (1996)), 2009 à 2013 ([ChlA]S < 0.15mg/m3, Houpert et al. (2016)) et 2013
(MLD > 1000m, Waldman et al. (2017)) (b) Idem en différence NM12t - NM12.
(a) IS(zb) - NM12t (b) IS(zb) - NM12t - NM12
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Figure 7.15: (a) Moyenne de l’IS(zb) (m2/s2) du 1/8/1979 au 30/6/2013 dans NM12t. (b)
Idem en anomalie NM12t - NM12.
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Figure 7.16: Série mensuelle de l’anomalie d’IS(zb) NM12t - NM12 dans la zone de convection
(DWF) : contribution des couches 0-150m (rouge), 150-600m (violet) et de 600m au fond (bleu),
et total (noir).
NM12t - NM12 dans la zone de convection (DWF) et les contribution des couches 0-150m (AW),
150-600m (LIW) et de 600m au fond (WMDW) à cette anomalie. On observe un signal opposé
entre les AW qui contribuent en moyenne à déstratifier la colonne d’eau de −0.04m2/s2 et les
LIW et WMDW qui contribuent à la restratifier de resp. +0.11m2/s2 et +0.03m2/s2. Ce sont
les LIW qui dominent l’anomalie totale de stratification, qui est de +0.10m2/s2. L’anomalie peu
stratifiée de la couche d’AW est cohérente avec l’augmentation de la profondeur de la convection
peu profonde et intermédiaire documentée dans la Fig.7.8. On conclut concerant la convection
profonde que c’est la restratification de la couche de 150-600m qui domine le signal et explique
la réduction de la convection profonde.
La Fig.7.13 représente le profil de l’anomalie hydrologique moyenne de NM12t par rapport à
NM12 dans la zone de convection sur la période du 1/8/1979 au 31/7/1982. Sur cette période,
la convection n’est pas encore significativement différente entre NM12 et NM12t, ce qui permet
de déterminer comment les anomalies de Ktb ont impacté directement le profil hydrologique.
L’anomalie de densité est largement dominée par celle de salinité. Celle-ci est positive sur
la couche 0-100m, puis négative sur la couche 100-350m et enfin positive sur la couche 350-
1000m. Elle engendre une anomalie dense sur la couche 0-50m et une anomalie peu dense sur
la couche 50-400m. La première explique l’anomalie peu stratifiée des AW (0-150m), tandis
que la seconde explique l’anomalie stratifiée des LIW (150-600) et celle intégrée en profondeur.
Enfin, l’anomalie de température est positive sur la couche 0-150m et sur la couche 350-1000m.
L’origine de ce signal reste à documenter. On en déduit que le mélange vertical induit par les
marées augmente le transfert de sel de la couche 100-350m vers la couche 0-100m, ce qui active
la convection peu profonde et intermédiaire mais inhibe la convection profonde.
En conclusion, on a montré que le mélange vertical induit par les marées à Gibraltar réduit
l’extension géographique, la profondeur maximale moyenne, la fréquence d’occurrence, l’inten-
sité moyenne de la convection et la tendance historique des eaux profondes. On l’a lié à une
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augmentation de la flottabilité intégrée de la colonne d’eau, qui est visible au large du Golfe
du Lion et qui est dominé par la couche 150-600m à l’interface entre les AW et les LIW. Ce
mélange contribue à l’export d’AW chaudes et peu salées, donc légères, dans la couche de LIW,
et c’est cet impact qui domine son influence sur la flottabilité de la colonne d’eau.
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Annexe D : Modélisation du cycle
saisonnier de la circulation méridienne
de retournement Atlantique à 26.5N.
Nous rendons compte ici d’une étude menée en parallèle du travail de thèse, et qui porte
sur la représentation dans les modèles océaniques de la variabilité saisonnière de la Circulation
Méridienne de Retournement en Atlantique (AMOC). Ce travail a donné lieu à l’article en cours
de préparation ci-dessous.
Résumé de l’article
La section RAPID, déployée depuis 2004, est la première tentative de mesurer en continu la
Circulation Méridienne de Retournement en Atlantique (AMOC). Elle couvre le bassin Nord-
Atlantique à 26.5◦N des côtes de la Floride au Maroc. La mesure interannuelle de l’AMOC
a permis d’identifier un cycle saisonnier marqué et robuste en phase avec la variabilité du
Transport Supérieur de l’Intérieur Océanique (UMO), en particulier à l’Est de la Dorsale Médio-
Océanique.
L’objectif de cette étude est d’étudier l’AMOC dans les modèles océaniques et de documen-
ter les sources de biais dans sa variabilité saisonnière, avec une attention sur l’impact de la
résolution océanique et du couplage. Pour ce faire, une hiérarchie de simulations est considérée,
incluant des simulations NEMO pré-industrielles forcées et couplées et résolution horizontale
variant de 0.25◦ à 2◦. Une analyse est effectuée sur le bassin Atlantique à 26.5◦N.
Les résultats montrent dans tous les cas une sous-estimation du cycle saisonnier de l’AMOC
dans les simulations et un déphasage comparé aux observations RAPID. Les biais sont dus
aux trois composantes de l’AMOC à cette latitude et leur importance relative varie : un dépla-
cement vers le Sud des Alizés induit une sous-estimation des transports d’Ekman dans l’une
des simulations, une mauvaise représentation du courant de bord Ouest dans les configurations
à basse résolution induit une sous-estimation de la variabilité interne haute fréquence et des
mécanismes de réponse au forçage différents des observations. Les biais dans la structure hydro-
graphique zonale et verticale de l’Atlantique Nord impactent le transport géostrophique, bien
que son cycle et l’hypothèse d’un forçage par les ondes de Rossby baroclines sont en accord
avec la reconstruction RAPID.
Modélisation du cycle saisonnier de la circulation méridienne
de retournement Atlantique à 26.5N (article)
Sources of seasonal variability of the Atlantic Meridional Overturning Circulation at 26.5◦N in an ensemble
of numerical simulations. R. Waldman and J. Mignot, in preparation.
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Sources of seasonal variability of the Atlantic
Meridional Overturning Circulation at 26.5◦N in an
ensemble of numerical simulations.
Robin Waldman1, J. Mignot2
1Centre National de Recherches Meteorologiques, Meteo-France, Toulouse, France. 2Institut
de Recherches pour le Developpement (IRD), Laboratoire d’Oceanographie et de Climat - Ex-





The RAPID array, deployed since 2004, is the first attempt to continuously monitor the
Meridional Overturning Circulation in the Atlantic ocean (AMOC). In covers the North Atlantic
basin at 26.5◦N, from the Florida to the Marocco coast. The multi-annual measurement has
permitted to identify a strong and robust seasonal cycle in phase with the interior Upper Mid-
Ocean (UMO) variability - in particular east of the Mid-Ocean Ridge.
The aim of this study is to investigate the AMOC seasonal cycle in state-of-the-art oceanic
models and to document the sources of biases in the modelled seasonal variability, with a focus
on the impact of oceanic resolution and atmospheric coupling. For that purpose, a hierarchy
of simulations is considered, including both forced and coupled preindustrial NEMO model
simulations with horizontal oceanic resolution varying from 0.25 to 2◦. An analysis is performed
across the Atlantic basin at 26.5◦N.
Results show in all cases an underestimated AMOC seasonal cycle in the simulations and in
general a shift in the phase as compared to RAPID. Biases may be due to all three components
of the AMOC at this latitude and their relative importance depends on the simulations: a south-
ward shift of the trade winds yields a strongly an underestimated Ekman transport in one of the
coupled simulations, a mis-representation of the western boundary current partly in coarse reso-
lution configurations leads to an underestimated high-frequency internal variability and different
forcing mechanisms than in RAPID. Biases in the zonal and vertical hydrographic structure of
the North Atlantic affect the geostrophic transport, although its cycle and the hypothesis of a




The meridional overturning circulation (MOC), also called thermohaline circulation, designs the
global ocean circulation induced by gradients of density in the ocean and forced by atmospheric
heat and freshwater fluxes. The Atlantic ocean plays a key role in the global MOC, due to
its meridional orientation and to the presence of dense water formation sites at northern high
latitudes. Indeed, an estimated 41% of oceanic CO2 absorption (Feely et al. [2001]) and 1/6
th
of total meridional heat transport (Trenberth and Caron [2001]) is attributed to the Atlantic
ocean. Johns and Baringer [2011] estimated that the Atlantic MOC (AMOC) contributes to
90% of ocean meridional heat transport (MHT) at 26.5◦N.
However, measuring the AMOC is challenging, requiring observations that cover the whole
basin. Thus, historically the observational record has been quite limited. This was part of the
motivation for the RAPID project, which has allowed a continuous monitoring of the AMOC
at 26.5◦N since 2004 (see Cunningham et al. [2007], Kanzow et al. [2007] for early results,
and McCarthy et al. [2015] for a recent review). An analysis of the first 4 years of data by
Kanzow et al. [2010] showed that the AMOC at 26.5N had a mean strength of 18.7 Sv with
fluctuations of 4.8 Sv root mean squared. But the now 10 years of data have highlighted the
intense variability of the AMOC at all time scales (Cunningham et al. [2007], Kanzow et al.
[2010], McCarthy et al. [2012], Smeed et al. [2014]). The seasonal cycle, in particular, was shown
to have a peak-to-peak amplitude of 6.7 Sv. Contrarily to the accepted view based on numerical
models (e.g. Bo¨ning et al. [2001]), this seasonality is not dominated by the northward Ekman
transport variability. Fluctuations of the geostrophic midocean and Gulf Stream transports
are significantly larger. Similar conclusions were reached regarding variability at interannual
timescales (compare McCarthy et al. [2012] and Bo¨ning et al. [e.g. 2001]), the MHT (Johns
and Baringer [2011], Msadek et al. [2013]) and the volume transport by the AMOC in the
southern ocean (Dong et al. [e.g. 2011, 2014]). These differences between numerical models and
observations suggest that the AMOC and MHT in models may respond to forcings differently
than in the real ocean. It is crucial to evaluate and diagnose what causes these differences in
order to improve ocean models.
The origin of the observed AMOC seasonal variability is only partly understood. It could
be linked to the seasonal variability in the wind stress curl along the African coast (Kanzow
et al. [2010], Chidichimo et al. [2010], Sinha et al. [2013]). The measurements indeed suggested
that the mid-ocean transport seasonality is driven by density anomalies at the eastern boundary
(Chidichimo et al. [2010]). By analyzing the longer-term observations available for the Gulf
Stream and Ekman components, Kanzow et al. [2010] suggested that the seasonal cycle they had
observed over 4 years were representative of its longer-term behavior. However, the subsequent
data showed that a clear seasonal cycle is not evident in the sixth year of measurements and
dramatic changes were apparent in the AMOC during the winter of 2009-2010 (McCarthy et al.
[2012]) and the following one (Blaker et al. [2014]). Note however that Roberts et al. [2014]
concluded from an analysis of the fifth Climate Model Intercomparison Programme (CMIP5)
database that the resulting AMOC trend detected between 2004 and 2012 was not significantly
different from plausible estimates of natural variability. Bryden et al. [2014] linked it to an
influence of the ocean on the atmosphere on shorter timescales than were previously thought
possible. These results give increasing importance to variability of the AMOC at seasonal and
shorter timescales. The latter is nevertheless rarely investigated in climate models.
The aim of this study is to provide an insight into the impact of both atmospheric forcing
and oceanic resolution on the representation of the seasonal cycle of the AMOC in climate
models, and to explore possible mechanisms of variability for its different components. For this




2014, and a similar decomposition of total transport is derived from two simulations carried out
with Atmopshere-Ocean General Circulation models, two forced oceanic simulations at the same
respective resolutions and a forced eddy-permitting oceanic simulation. All simulations are based
on the same oceanic model.
Section 2 presents the data and models considered in this study; section 3 quantifies the
seasonal cycle of the AMOC; section 4 gives an insight into the seasonal cycle of the western
Boundary current and its forcings; section 5 analyzes Ekman transport and relates its variability
to surface atmospheric patterns; section 6 focuses on the upper mid-ocean component; section
7 summarizes the main findings of the study.
2. Data and models
2.1. Observations: the RAPID array
The reference observation dataset used in this study is the RAPID array at 26.5◦N. It is the
longest continuous monitoring of the transport in the ocean interior at the basin scale. This
transport is estimated through geostrophic integration of the thermal wind relation, with density
profiles deduced from conductivity, temperature and density (CTD) casts and bottom pressure
measurements at both boundaries of the Atlantic basin. Additional CTD casts and bottom
pressure measurements taken at the Mid-Ocean Ridge (MOR) at 50◦W allow the total zonal
transport to be decomposed into eastern and western components (e.g. Chidichimo et al. [2010]).
The interior geostrophic transport is then estimated by an integration of the meridional transport
down to the depth where the integral transport is maximal.
Near the western boundary of the basins, two components of the circulation flowing north-
ward have to be added to this estimation. Firstly, the northward flowing Antilles Current (AC)
over the the continental slope and shelf East of the Bahamas is measured directly by current
meters located over the Bahamas escarpment west of 76.75◦W. This transport estimation is
added to the interior geostrophic transport to deduce the upper mid-ocean transport. Secondly,
the Florida current (FC), flowing through the Forida Strait between Florida and the Bahamas
closes the circulation at the extreme west of the basin. It has been continuously monitored since
1982 by electric tension measurements on telephone cables which cross the Florida strait at the
seafloor.
In the interior basin east of the AC, the wind-induced Ekman transport in the upper ocean
can be computed directly from the integration of a zonal wind stress product. The reconstruction
proposed within the RAPID project uses a bulk parametrization of the zonal wind stress from
Smith [1980] and deduced from the zonal wind at 10m from the Cross-Calibrated Multi-Platform
(CCMP) Ocean Surface Wind Vector Analyses Level 3.0 product (Kent et al.).
The interior geostrophic transport, AC, FC and Ekman transports are then added which
finally allows for a reconstruction of the meridional transport at 26.5◦N. In this study all time
series are considered as monthly averages between April 2004 and March 2014. Exception is
the western Boundary Wedge transport (From 76.5W to Bahamas islands), capturing the AC
variability and available to us for the period April 2004 - April 2011 only. In the following,
the whole AMOC reconstruction resulting from data of the RAPID array combined with the





2.2. Models: a hierarchy of model runs and resolutions
2.2.1 An ensemble of coupled pre-industrial control simulations
In order to evaluate the representation of the seasonal variability of the AMOC at 26.5◦N in
climate models, we first consider the 5th Coupled Model Intercomparison Project (CMIP5)
database. An ensemble of 11 pre-industrial control runs from different Global Climate Models
(GCM) configurations is considered. These simulations were selected form the availability of
the zonally averaged streamfunction in the CMIP5 repository. For each model run, the AMOC
seasonal cycle is estimated from the last 500 years of the simulation.
2.2.2 NEMO-based simulations to investigate the impact of coupling and ocean
resolution
In order to gain insight into the effect of both atmospheric coupling and ocean horizontal resolu-
tion to the AMOC seasonal variability, two simulations from the CMIP5 ensemble are considered
in more details, based on IPSL-CM5A-LR model and the CNRM-CM5.1 model respectively.
Both models are based on the same oceanic module NEMO (Madec [2008]).
The IPSL-CM5A-LR model is the latest version of Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL)
GCM used for the 5th Coupled Model Intercomparison Project (CMIP5). It couples the
oceanic system NEMO, including the sea-ice model LIM-2 and the marine biogeochemical
model PISCES, to the atmospheric GCM LMDZ5A-LR and the continental surfaces model
ORCHIDEE. Ocean and atmosphere exchange heat, freshwater and momentum twice a day
through the OASIS coupler. Grid resolution is 96x95 for the atmosphere in this simulation,
which corresponds to 3.75◦ in longitude and 1.875◦ in latitude. The atmosphere has 39 vertical
pressure levels. NEMO is considered here on the ORCA2 grid, corresponding to a nominal
resolution of 2◦, and 31 vertical levels including 10 levels in the first 100m. We consider 1000
years of the pre-industrial control run which will be referred to as ORCA2-coupled in this study.
The second coupled simulation that we consider more specifically is the CNRM-CM5.1 model.
This is the latest version of the GCM from the Centre National de Recherches Meteorologiques
(CNRM, Voldoire et al. [2012]), also used in CMIP5. It couples the oceanic system of NEMO
and the sea-ice model GELATO (Me´lia [2002]) to the general atmospheric circulation model
ARPEGE-Climat v5.2 and the continental surface models SURFEX and TRIP. Coupling is also
carried out by the OASIS coupler. The atmospheric model is spectral and operates a triangular
truncature T127, the gaussian transformed grid being equivalent to a 1.4◦ resolution in longitude
and latitude. The atmosphere has 31 pressure levels . Here, NEMO is considered on the ORCA1
grid, corresponding to a nominal resolution of 1◦, and 41 vertical levels including 10 levels in the
first 100m. In this study, the pre-industrial control run is considered for a 850-year long period.
This run will be referred to as ORCA1-coupled.
These two GCM simulations are compared to two forced oceanic simulations using the NEMO
oceanic module with the same horizontal resolution as in the two coupled configurations above
respectively, both using the sea ice model LIM-2. In both cases the surface forcing follows the
Coordinated Reference Ocean-Ice Experiments (CORE2 Griffies et al. [2009]) protocol for the
period 1948-2007. These simulations will be referred to as ORCA2-forced and ORCA1-forced
respectively.
Finally, a simulation of the NEMO model at the 0.25◦ nominal resolution is considered. The
effective resolution thus varies from ≈ 27.75km at the equator to ≈ 13.8km at 60◦N and 60◦S.
In this configuration, the model includes 46 vertical levels, with a vertical grid size ranging from
6m at the surface to 250m at the bottom. The model is forced at the surface by the DRAKKAR




taken from the 40-year European Centre for Medium Range Weather Forecasts (ECMWF) Re-
Analysis (ERA-40), and radiative fluxes calculated from satellite observations (Brodeau et al.
[2010]) over the 1958-2004 period. Here, we consider the period 1988-2000. Originally named
ORCA025-G70 and described in Tre´guier et al. [2007], this simulation will be referred to as
ORCA025-forced in the following.
3. AMOC seasonal cycle at 26.5◦N
3.1. AMOC seasonal cycle in pre-industrial CMIP5 runs
The AMOC is generally defined from the zonally integrated meridional streamfunction over the
Atlantic. In numerical simulations, the streamfunction for any latitude y and depth z is obtained
by integrating the meridional transport at the latitude y for all longitudes in the Atlantic and
from the surface to the depth z. Its value is therefore 0 at the surface. An increase (resp.
decrease) of the streamfunction with depth indicates a northward (resp. southward) transport.
Fig. 1 shows the seasonal cycle of the AMOC at 26.5◦N defined as the meridional stream-
function at 1000m depth, and the interannual mean AMOC value is indicated in the legend
for each model. Results from the RAPID reconstruction are also shown. For each monthly
mean value, we estimate the standard error ste of the mean estimate following ste = σ√
N
with
σ the standard deviation of monthly values and N the number of years of the series. Zhang
and Wang [2013] showed that in the CMIP5 ensemble, the vertical location of the maximum
AMOC transport occurs between 500 and 1500 m depth and between 20◦N and 60◦N. In order to
account for this diversity and assess the sensitivity of AMOC intensity diagnostic to its vertical
structure, we have compared different definitions for the AMOC intensity at 26.5◦N, taking its
vertical maximum value or its value at 1000m depth. Results in terms of the seasonal cycle are
very similar between both computations of the AMOC in the CMIP5 ensemble (not shown), so
we focus here on the AMOC defined at the fixed 1000m depth. This figure confirms the wide
diversity of model results in terms of average, seasonal phase and amplitude of the AMOC at
26.5◦N. In particular, average AMOC strength ranges from 8 to 29Sv, with 9 out of 11 CMIP5
runs with AMOC between 13 and 22Sv, that is within ±30% of RAPID reconstruction (see also
Cheng et al. [2013]).
The amplitude of the seasonal variability reaches 5.4 Sv in the RAPID reconstruction. The
AMOC reaches its seasonal minimum (resp. maximum) in March (resp. July). Note that
the intensity does not vary significantly between July and November. This seasonal cycle has
been described extensively for the 2004-2008 period by Kanzow et al. [2010]. In the CMIP5
ensemble, only CNRM-CM5.1 (ORCA1-coupled) and FGOALS-g2 runs have minimal AMOC
in March, and only CNRM-CM5.1 (ORCA1-coupled) and NorESM1-M have maximal AMOC
in July. However, in all cases but IPSL-CM5A-LR (ORCA2-coupled) and MRI-CGCM3, the
AMOC reaches its seasonal minimum between February and April, and increases thereafter. In
CCSM4 the seasonal maximum is reached in January rather than in late summer/early fall. The
seasonal cycle amplitude is within ±30% of RAPID amplitude in 8 out of 11 runs although it
is in average underestimated by 17%, and in MRI-CGCM3, NorESM1-M and IPSL-CM5A, it is
underestimated by resp. 33, 43 and 47%. Since the AMOC average seasonal cycle is computed
on much longer time series in the model simulations than in RAPID, it is more constrained
and standard errors are much narrower than from RAPID reconstructions. The use of long
preindustrial control runs allows for a robust computation of AMOC seasonal cycle at 26.5◦N
with interannual standard errors below 0.1Sv for all months of the year. Nevertheless, this may
introduce a bias in the model-data comparison as the latter have been influenced by external




Fig. 2 shows the average AMOC seasonal cycle at 26.5◦N for a specific CMIP5 run (namely
IPSL-CM5A-LR, Dufresne et al. [2013]) in both the 1000-year pre-industrial simulation (blue)
and an ensemble of four historical simulations over the period 1850-2005 (red). This figure shows
the high similarity of all seasonal cycles in terms of phase and amplitude, as well as an average
AMOC differing by less than 5% in all cases. This suggests that the seasonal cycle of the AMOC
is relatively stable in this numerical simulation, and model results from the pre-industrial control
simulations can be reasonably extrapolated to the historical period.
As a conclusion, AMOC at 26.5◦N in state-of-the-art coupled climate models has a wide
variety of mean states and seasonal cycles, and only 1 out of 11 CMIP5 models is able to
capture the right timing in seasonal minimal and maximal AMOC. This motivates a more
thorough analysis of AMOC components and forcings in GCMs in order to further understand
the origin of these large differences in the representation of the AMOC seasonal cycle in the
CMIP5 models. We focus in particular on CNRM-CM5.1 (ORCA1-coupled), which is one of the
models which qualitatively best represents the seasonal cycle of the AMOC intensity at 26.5◦N,
while IPSL-CM5A-LR (ORCA2-coupled) is one of those that represents it the least accurately.
In addition, both coupled simulations rank among the weakest average AMOC intensities at
26.5◦N among the 11 coupled simulations from the CMIP5 ensemble.
3.2. Mean AMOC structure in NEMO-based simulations
Fig. 3 (a) and (c) shows the time-average meridional overturning streamfunction in ORCA2-
coupled and in ORCA1-coupled simulations. In both simulations, the streamfunction features
the subtropical cells, seen as intense, largely wind-driven cells between the surface and 200m.
Below 200m depth, two large-scale circulation cells are visible: the clockwise cell in the upper
≈ 2500−3000m depth which includes an inter-hemispheric transport of water, is what is designed
by AMOC in the following of this paper. It corresponds to the northward transport of water
masses throughout the Atlantic between roughly 200m and 1000m depth, sinking of water masses
at high latitudes and southward transport of these water masses below. Further deep, the
anti-clockwise cell features the inflow of Antarctic Bottom Waters northward along the Atlantic
bottom. The maximum AMOC intensity below the subtropical cells is found at 36◦N in ORCA2-
coupled and 29◦N in ORCA1- coupled, that is north of the RAPID section materialized by a
red line in the figures. The maximum value is 9.3Sv in ORCA2-coupled and 13.7Sv in ORCA1-
coupled at the latitude of the maximum (see Table 1 for average AMOC and latitude of maximum
AMOC in all simulations). Fig. 3 (b) and (d) show, for comparison, the average meridional
streamfunction in the ORCA2-forced and ORCA1-forced simulations respectively. The shape of
the streamfunction is qualitatively similar to the ones obtained in the coupled simulations but
it differs in terms of intensity and maximum depth notably. The maximum values are reached
at 45.6◦N in ORCA2-forced and 29.1◦N in ORCA1-forced, with a maximum intensity of 17.4Sv
in ORCA2-forced and 11.9Sv in ORCA1-forced. In the high resolution simulation (Fig. 3 (e)),
the absolute maximum value is 15.9Sv, reached at 32.6◦N. these figures highlight the diversity
of AMOC shape and maximum intensity in coupled and forced models, with no obvious link
between the latter and the resolution of the atmospheric forcing.
We now focus on the average AMOC at 26.5◦N. The values reached at this latitude are as diverse
as for the absolute maximum intensity (Table 1). Again, the AMOC mean intensity at 26.5◦N
differs highly between simulations, regardless of their horizontal resolution or the presence of
atmospheric coupling. In all cases, the mean AMOC is too low as compared to RAPID. The
ranking among models is the same as for the maximum AMOC value described above (see Table
1).




average AMOC between CMIP5 simulations, regardless of the oceanic component resolution.
The average AMOC intensity in the ORCA025-forced simulation is closer to RAPID. However,
due to the difference in atmospheric forcing among the different forced runs, this improvement
cannot be attributed only to oceanic resolution.
Fig.4 (right) represents the meridional streamfunction vertical profile at 26.5◦N in all simu-
lations and in the RAPID reconstruction. The maximum value of these profiles reached around
1000m depth delimitates the upper branch of the AMOC from the lower one. This level is
equal to or deeper than 1000m in both ORCA2 simulations, while it is shallower in the other
simulations which use higher resolution. In RAPID resonstruction, it is reached almost exactly
at 1000m depth.
The vertical derivative of the streamfunction represents by definition the longitude-integrated
meridional transport per unit of depth at 26.5◦N (Fig. 4, left). By construction, these transports
cancel at the depth of maximum AMOC. Fig. 4 (left) also highlights an overestimation of
northward transport in the upper 50m depth in the models, and an underestimation between 50
and 500m depth. Note however that in the upper 200m, the RAPID data have been extrapolated
(see McCarthy et al. [2015] for more details), thereby complicating the interpretation of the large
discrepancies between models and RAPID. For ORCA2-coupled and both ORCA1 simulations,
AMOC biases at 500m depth resemble those at 1000m depth, indicating that the underestimation
of the AMOC transport at 26.5◦N reported in the Table 1 is due to the underestimation of
the transport in the 50-500m depth layer. ORCA2-forced and ORCA025-forced simulations
show relatively strong northward transports in the 700-1400m and the 500-700m depth ranges
respectively, which tend to reduce total AMOC bias (table 1).
A series of discrepancies in subsurface to deep transport have been identified in model runs
with respect to RAPID reconstructions. Next section aims at evaluating the AMOC at 26.5◦N
in those simulations in terms of its seasonal cycle.
3.3. AMOC seasonal cycle in the NEMO-based simulations
Fig. 5(a) shows the seasonal anomaly and standard error of the maximum of the AMOC
at 26.5◦N for all 5 NEMO-based simulations of this study and RAPID reconstruction. As
described above (Fig.1), the seasonality of the AMOC in ORCA2-coupled is practically reversed
as compared to RAPID. The amplitude of the cycle is also too weak (2.9 Sv as compared to
5.4 Sv in RAPID). On the other hand, ORCA1-coupled captures relatively well the minimal
and maximal AMOC values resp. in March and July but the amplitude of the seasonal cycle
is also underestimated (3 Sv). The three forced ocean simulations show a minimum AMOC
between March and June and a seasonal maximum between July and August. This in qualitative
agreement with the RAPID reconstruction yet with a 1-3 month delay in the winter minimum.
Furthermore, october is a relative minimum in both ORCA2-forced and ORCA1-forced but this
is not the case in RAPID. In the ORCA025-forced, one notes also an unrealistic minimum in
December and January. As for the coupled models, the amplitude of the cycle (ranging between
2.0 and 4.0 Sv) is underestimated in all forced cases as compared to the RAPID reconstruction.
This analysis shows that the important biases in the representation of the seasonal cycle
of the AMOC in the coupled climate models are partly corrected in forced configurations, but
substantial differences remain as compared to the RAPID reconstruction, in particular regarding
the winter season. Next sections will use the AMOC decomposition employed in the RAPID




4. The Ekman transport
4.1. Computation of the Ekman transport
The depth-integrated meridional Ekman transport VEk induced by the balance between Coriolis
acceleration and momentum forcing, also called the Ekman transport, is forced by the easterly
trade winds. It is proportional to the zonal wind stress component following:
VEk = − 1
ρ0f
τx (1)
with ρ0 the average density of sea water, f Coriolis parameter at 26.5
◦N, τx the surface zonal
momentum flux (wind stress) and VEk expressed in m/s.









with W and E the locations of western and eastern edges of the basin. It can be directly
computed from the zonally-integrated zonal wind stress at 26.5◦N and thus only depends on
the atmospheric forcing. Here, following Kanzow et al. [2010], we exclude the western boundary
current (WBC) region which transport is accounted for separately (see next section for more
details). E is thus the eastern coast of the Atlantic basin and W is defined as the Eastern edge
of the WBC.
The mean Ekman transport is positive, consistently with the easterly trade winds domi-
nating subtropical regions south of ≈ 30◦N. The Ekman component therefore contributes to
the northward transport in the upper branch of the AMOC at 26.5◦N. Its annual mean ranges
from 2.6 to 4.1Sv in the five NEMO-based models, with no clear impact of oceanic resolution or
atmospheric coupling, and it is 3.6Sv in RAPID.
4.2. Seasonal cycle of the Ekman transport
Fig.5(b) represents the seasonal anomaly of the Ekman transport with standard error for the
5 NEMO-based simulations and the RAPID reconstruction. In the RAPID reconstruction,
based on the CCMP product as indicated above, the seasonal cycle of the Ekman component
is in phase with that of the total AMOC and it contributes to ≈ 60% of the AMOC seasonal
amplitude. In the models, this component has also in all cases but ORCA1-coupled a lower
amplitude than that of the total AMOC. In ORCA1-coupled simulation, it has roughly the
same amplitude as the total AMOC and it is stronger than the cycle of the Ekman component
in RAPID. In particular, strong negative anomalies are seen in December-January, and positive
ones in summer. More generally, the boreal summer maximum found in the observations is well
reproduced in simulations but the winter minimum is delayed in ORCA2-coupled and ORCA025-
forced. The same bias was found in these two models for the total AMOC seasonal cycle (Fig.
5 a). The negative AMOC anomaly found in ORCA025-forced in December can also clearly be
identified on the Ekman component, although with a much reduced amplitude, suggesting that
another component also has this bias.
4.3. Synoptic atmospheric patterns associated to seasonal Ekman transport
This component of the AMOC directly depends on wind forcing. Thus, biases can be directly




models. In particular, note that both ORCA1-forced and ORCA2-forced have a very similar sea-
sonal variation of Ekman transport, which can be related to their common atmospheric forcing,
based on the NCEP reanalysis. Their cycle resembles closely that of RAPID reconstructions,
which contributes to their good performance in simulating the AMOC seasonal cycle. In this
section, we use the wind stress forcing from these models as a refernce to gain understanding in
the origin of the biases seen in the coupled models.
In order to interpret the Ekman transport biases in a larger perspective, we consider the
seasonal variations of the zonal wind stress as a function of both longitude and latitude in the
different simulations and forcing datasets. Note that following equation 1, the intensity of the
Ekman transport decreases poleward for a given stress forcing intensity. Fig. 6 represents the
zonal wind stress seasonal cycle at the surface of the Atlantic basin as a function of latitude,
for the 5 NEMO-based simulations. In average, in all simulations, the region south of ≈ 30◦N
is dominated by westerly trade winds (τx < 0), and the region north of ≈ 30◦N is dominated
by westerlies (τx > 0). The latitudinal limit between these two regimes is shifted seasonally: in
boreal winter, the ITCZ is at its southernmost position, and the trade winds are maximun over
the Tropics almost down to the geographical Equator. The transition between easterlies and
westerlies is also then at its southernmost location, around 29◦N. In ORCA1-coupled this tran-
sition is slightly shifted southward in December-January, reaching roughly 28◦N. Trade winds
at 26.5◦N are thus anomalously weak during this period and this translates into a particularly
weak Ekman transport at that latitude for the period November-January. In summer on the
other hand, structures are generally shifted poleward as compared to the situation in the forced
models, and trade winds at 26.5◦N are anomalously strong. This explains the strong seasonal
cycle of the Ekman transport in ORCA1-coupled seen in Fig.5 (b).
Fig. 7 represents the seasonal cycle of the zonal wind stress at 26.5◦N as a function of
longitude in the 5 NEMO-based simulations. The maximum Ekman transport in July-August,
present in the forced simulations consistently with the RAPID reconstruction, is associated with
an intensification of the trade winds between 50◦W and 20◦W. In March, the zonal wind stress
reduces at all longitudes, practically vanishing in the western half of the basin. Biases related
to the timing of the minimal value, detected in both coupled simulations and ORCA025-forced
run, are related to the extension in April-May, at the basin-scale of the trade-wind minimal
value present in March.
In ORCA2-coupled, the zonal gradient of the wind stress is much stronger than in the
reanalysis used in the forced configurations, and although this feature is indeed more marked
in boreal summer, it persists all year long. In ORCA1-forced, anomalous negative wind stress
is also present all year long along the eastern border of the basin. Yet, they are much more
localized than in ORCA2-coupled and they don’t dominate the basin average. As noted above, in
this model, the seasonal variations are overestimated, both due to anomalously strong negative
anomalies in the east in boreal summer and anomalously strong positive anomalies in boreal
winter. This figure shows that the negative anomalies in summer are localized in the eastern
half of the basin.
5. The western boundary current
The second component involved in the RAPID reconstruction of the AMOC is the WBC. In
RAPID, it is estimated from the transport through the Florida Strait. Florida strait transport
is a northward western boundary transport which contributes to the mass transport balance at
this latitude, being in average equal with opposite sign to the depth-integrated interior transport
between the Bahamas and African coasts. Nevertheless, observations (e.g. Meinen et al. [2004])




Observations and modelling studies suggest that the seasonal variability and dynamical forcings
of both currents are mostly uncorrelated, due to the topographic blocking of the Bahamas
islands separating them. Rousset and Beal [2011] argue that the FC has a channel that blocks
both interior barotropic and baroclinic waves, thereby separating the FC variability from the
rest of the basin. However, Bo¨ning [1991] find in a modelling study that a stronger sverdrup
transport in the interior is associated to a much stronger FC intensity, suggesting a link of the
FC variability with the interior basin large-scale forcing.
Due to high-frequency variability, Meinen et al. [2004] estimate the annual variance of the
FC to only represent 9.7% of its total variance. As for the AC variability, Meinen et al. [2004]
find that it is uncorrelated to that of the FC at the seasonal timescale. The AC is believed
to be forced as part by the Sverdrup circulation (Olson et al. [1984]). Yet, its variability is
unclear. Bo¨ning [1991] found a contradiction between low resolution models and observations
for the AC, as the annual signal of AC was masked in observations by higher frequency related
to its instability. Lee and Johns [1996] also found no clear evidence of an annual cycle in the
AC, contrary to coarse resolution models. They observed mesoscale eddies that dominate the
variability of the AC as they propagate to the West.
However, using 2 years of the recent data from the RAPID array, Frajka-Williams et al. [2013]
found a covariation of the Florida and AC at periods of 50 days to 1 year, contrary to previous
observations, related to eddy activity. This suggests that mesoscale eddies might contribute to
some correlation in both currents variability. In addition, Thomas and Zhai [2013] found from a
modelling study that mesoscale eddies may be an important source of low-frequency variability
of the AMOC. In the RAPID array, the Antilles current can be estimated from the series of
current meters located on the western wedge (Frajka-Williams et al. [2013]) and is included to
the computation of the interior transport rather than the WBC contribution.
In coarse resolution models and in particular in the ORCA1 and ORCA2 grids, the Bahamas
islands are not represented. Thus, the Florida strait does not exist, and the FC cannot be
defined. Fig. 8 shows a longitude - depth section of interannual average meridional velocity
in each simulation west of 72◦W, thereby illustrating the topography. A continental plateau of
≈ 40m to ≈ 250m depth (resp. ≈ 350m) in the ORCA1 grid (resp. ORCA2) extends from
the western boundary to ≈ 76.5− 76◦W. The northward-flowing current extends down to more
than 1000m and from the western boundary to ≈ 75.5 − 72◦W, depending on the simulations.
Here, one can note a clear influence of the resolution on the representation of this current. In
both simulations using ORCA2, maximal meridional velocities are reached along the western
coast, above the plateau and amount to roughly 20m/s. On the other hand, in both ORCA1
simulations, meridional velocity is maximal above and off the 250m deep plateau, with maximal
velocities reaching 30 − 40cm/s. In both cases, such current does not directly compare to the
AC, which core is rather located along the wedge at 500-800m depth (Lee and Johns [1996]).
Its maximum velocity on the other hand is of the order of 20 − 25cm/s, in rough agreement
with what is found here. In these simulations, the WBC is defined as the integral of transport
over the area west of 72◦W and above 1000m depth such that its average meridional velocity is
positive. This area is stable over the year (not shown).
In the ORCA025 grid, on the other hand, the Bahamas islands are present, so that the
Florida Strait is defined. It is about 1◦ wide and reaching 700m depth, which is realistic. The
FC is intense, with v > 100cm/s at its core, which is also realistic (Rousset and Beal [2011]).
Fig. 8 (e) furthermore shows the AC which extends to 75.5◦W and down to more than 1000m
depth. Its core is located between 200 and 800m depth, which is realistic (e.g. Lee and Johns
[1996]) and with a meridional velocity reaching 25cm/s.
As a consequence, in order to compare accurately the decomposition proposed in RAPID




WBC are used in this study. First, it is defined as the integrated transport over the area defined
in annual mean by positive meridional velocities, therefore including both Florida and ACs.
Secondly, in ORCA025-forced and in the RAPID reconstruction, we also consider the Florida
Strait current separately from the current flowing along the western boundary wedge.
5.1. Seasonal cycle of the western boundary current
Fig. 5 (c) shows the average seasonal cycle of the WBC in all simulations and in the RAPID
reconstruction. As explained above, two computations are shown for RAPID and ORCA025:
the solid lines correspond to the transport including both Florida Current and AC, whereas
the dashed lines represent in both cases only the FC contribution, as computed in the original
RAPID reconstruction (e.g.Kanzow et al. [2010]).
Note first that the WBC including both Florida Strait and ACs has a very large seasonal
cycle in the observations. Significant positive anomalies occur in August and December and
negative ones in October, with peak to peak anomalies of 11.7Sv. The rest of the seasonal cycle
is not signifiantly different from zero. Yet, the figure also shows very large error bars suggesting
a strong interannual variability. The period covered, 2004-2011 for the AC, doesn’t give a robust
representation on AC seasonal cycle on the long term. The noisy signal dominated by higher
frequencies can be attributed to a high-frequency variability of the AC as the variability is
largely reduced when the latter is excluded from the WBC estimation. This is consistent with
findings from Frajka-Williams et al. [2013], which indicate that the Antilles Current is controlled
by the eddy variability. Bo¨ning [1991] found the annual signal of AC to be masked by higher
frequency related to the instability of this boundary current. Lee and Johns [1996] found that
the annual cycle emerges only from several years of averaging, in phase with wind stress curl over
the western subbasin. They note a contradiction between results from low resolution laminar
models and observations for the AC. In previous modelling studies, a clear cycle of the AC
emerges, maximum in winter and minimum in fall.
The Florida Strait current considered alone has a much more constrained, and reduced,
seasonal cycle. It shows robust positive anomalies between June and August and a sharp drop
to a minimum in October - November. Its peak to peak amplitude drops is 4.1Sv. This is
stronger than the 3Sv amplitude inferred from 2 years of data in 1982-1984 by Schott et al.
[1988] but the cycle is qualitatively similar. Atkinson et al. [2010] also noted for the period
1982-2007 a positive anomaly in July and a negative anomaly in October, but they found that
the annual cycle of the FC was a statistical property that only emerged from noise at a multi-
decadal timescale: the seasonal cycle deduced for a 10-year period here should therefore be
interpreted cautiously. Baringer and Larsen [2001] also indicated that the annual cycle of the
FC over 16 years of measurements is not stable. Rousset and Beal [2011] find a semi-annual
cycle of the FC, maximum in July, minimum March-May and September-November : only the
minimum in March-May is not present in the RAPID reconstruction. These authors relate the
semi-annual cycle to an along-channel wind and wind stress curl across the Atlantic. On the
other hand, it is only partly correlated to interior Sverdrup transport, which in particular does
not explain the strong summer peak.
In ORCA025-forced simulation the full WBC reproduces a minimum in September - October,
which is delayed towards November and reduced when considering only the FC, consistently with
observations. The relative maximum in January vanishes when considering strictly the FC, also
consistent with observations. Yet, the positive June to August anomaly visible in RAPID data is
not significantly different from zero from the ORCA025-forced WBC, whereas it is significantly
positive in July and August when considering only the FC as in the observations. This analysis




Current is realistic and allows to distinguish specific features from these two current systems.
It also suggests that the forcing of its variability might be similar to that of observations, and
thus not directly related to the interior Sverdrup transport (Rousset and Beal [2011]). As
for the AC simulated by ORCA025-forced, shown in the dashed-dotted green lines of Fig.5,
several interesting features appear in its seasonal cycle. First, the only anomalies significantly
different from 0 are a positive anomaly in January and April, and a negative one in August
to October. This is in agreement with the AC deduced from long interannual timeseries in
observations (e.g. Lee and Johns [1996]), suggesting a clearer link between its seasonal variations
and the interior Sverdrup transport forcing. Secondly, its interannual variability is much lower
than in observation, as the much smaller standard errors show: this might be related to the
underestimation of eddy activity, and therefore high-frequency variability that creates noise in
the seasonal signal, in this eddy-permitting simulation. One might expect that by increasing
further the horizontal resolution, the AC seasonal cycle will get noisier.
The WBC diagnosed from the coarse resolution simulations should be compared to the
RAPID reconstruction including both the Florida Strait and the AC (continuous lines in Fig.5
c.). At coarse resolution, the seasonal cycle of the WBC is characterized by a minimum in
September-October and a relative maximum in January, that is one month later than in the
observations. This is very similar to findings from previous coarse resolution modelling studies
(e.g. Anderson and Corry [1985]). Such a seasonal cycle bears similarity with the observations
but misses in all cases the summer maximum of the RAPID reconstruction. It also seems to
underestimate the amplitude of the observed cycle, which is yet relatively poorly constrained as
discussed above. The simulated amplitude of the cycle is rather of the order of the one measured
in the Florida Strait.
5.2. Dynamical forcings of western boundary current in models and observations
We investigate here the main forcing mechanisms which can be involved in the seasonal variability
of the WBC in the simulations. Clear differences are observed between the Florida and ACs
in terms of their seasonal variability, both in RAPID and ORCA025-forced models, and in
previous studies. For each current, several possible forcings have been meantioned to explain
this variability.
Using an eddy resolving model, Bo¨ning [1991] note that when the Sverdrup transport in the
interior is stronger, the FC has a much stronger intensity, suggesting some remote forcing of
the FC at interannual timescales by the interior Atlantic basin. However, most studies from
observations suggest a more local forcing for the FC seasonal cycle. The same note, as well as
Rousset and Beal [2011], that the quick barotropic adjustment to interior transport is blocked
by topography in the Florida channel, therefore arguing that it cannot explain the FC variability
at seasonal scale. Rousset and Beal [2011] also argue that the strong summer maximum is not
present in the interior Sverdrup transport, which is another element contradicting the hypothesis
of a response to Sverdrup transport. Anderson and Corry [1985] argue that the Sverdrup balance
influence on the FC holds for longer time periods when baroclinic Rossby waves have time to
pass over bottom topography, but that for shorter time periods, the response to topography
dominates over that to the interior ocean. Most authors thus relate the FC seasonal variability
to local wind forcing. Schott et al. [1988] find that the annual cycle of the FC has large similarity
with the along-shore wind stress locally and to the wind stress curl upstream and downstream,
suggesting local forcing. Rousset and Beal [2011] find the semi-annual cycle of the FC to be
correlated to the along-channel wind and to the wind stress downstream of the strait. They
conclude that the FC is mostly influenced by local wind and partly by downstream forcing at




seasonal cycle to the meridional wind stress over a varying topography forcing coastally trapped
baroclinic Kelvin waves. The wind forcing most significantly correlated to the FC variability is
located North of Bahamas and West of Mid-Ocean Ridge, along streamlines that pass through
the Florida strait. They mention however a modest wind stress curl contribution. Finally,
more recent studies have highlighted the impact of mesoscale eddies in forcing the low-frequency
variability of the FC ( citetThomas2013a) and in driving its annual cycle (Frajka-Williams et al.
[2013]).
As for the AC, Lee and Johns [1996] find that mesoscale eddies dominate the variability of
the AC as they propagate to the West, and that a baroclinic response to local wind forcing
is also present. Finally, they find that the Sverdrup transport has a secondary maximum in
summer that might explain the semi-annual AC cycle. Bo¨ning [1991] find from an eddy-resolving
ocean simulation an annual cycle of the AC in phase with wind stress curl over the western
subbasin. They note a sharp contrast between low resolution models simulating a WBC rapidly
balancing the interior Sverdrup transport, and observations where the AC is dominated by
its high-frequency, creating a very noisy seasonal signal. The high-variability mesoscale activity
resolved in their model indeed masks partly the seasonal cycle of the AC. At 26.5◦N, the balance
between the AC and wind interior Sverdrup transport predicts that the transport reaches its
maximum in January and its minimum in October (Johns et al. [2008],Atkinson et al. [2010]).
This is in relative agreement with the seasonal cycle of the total WBC represented in the coarse
resolution models and to the AC resolved by ORCA025-forced simulation but not with RAPID
data when considering the difference between bold and dashed line in Fig. 5.
In order to investigate the possible mechanisms of variability of the WBCs in simulations,
we compute the correlation between the WBC and atmospheric wind forcing for each grid point
using monthly anomaly time series at interannual timescale. Correlations have been tested for
zonal, meridional wind stress and wind stress curl. All correlations were computed for lags
between 0 and 6 months for the ocean (not shown) and revealed a maximum correlation with 0
month lag. In coarse resolution models, correlations are strongest using the surface wind stress
curl (Fig.9 (a-d)) with correlations between -0.2 and -0.5 (p > 0.95, Student’s t test) in an area
between [25; 35]◦N and [78; 40]◦W, that is in the western half of the basin and slightly north of
26.5◦N. This is in agreement to the hypothesis of a quick adjustment of the WBC to the interior
Sverdrup transport, mostly from the Western subbasin, consistently with the findings of Bo¨ning
[1991]. Note that correlations reach higher values when computed with the spatially-integrated
wind stress curl over the Atlantic basin (not shown), confirming the hypothesis of a large-scale
transport adjustment.
In the case of ORCA025-forced simulation, the Florida and ACs are analyzed separately.
The FC shows large correlations (p > 0.95, Student’s t test) at lag 0 with the meridional wind
stress downstream (Fig. 9 e), that is in the area between [25; 40]◦N and [80; 65]◦W, with a
maximal value of 0.5. This large positive correlation is consistent with previous studies (Lee
and Johns [1996], Anderson and Corry [1985], Rousset and Beal [2011], Schott et al. [1988]) and
suggests a southward propagation of coastal waves excited by the interaction between meridional
wind stress and bathymetry. On the contrary, correlations of the FC with the local forcing
are much lower which suggests that they play a marginal role in setting its seasonal cycle in
this simulation. The AC in ORCA025-forced shows low correlation with any components of
the surface momentum forcing in the North-Atlantic basin, which condirms the impact of high-
frequency variability dominated by eddies which dominate the AC variability and are an internal
ocean dynamics process, therefore unrelated to atmospheric forcing. A modest correlation of
-0.3 (p > 0.95, Student’s t test) is found at lag 0 with the wind stress curl in an area between
[27; 29]◦N and [75; 68]◦W (Fig. 9 f), consistently with an adjustment of AC to the Sverdrup





6. Upper mid-ocean transport
6.1. Computation of the upper mid-ocean transport
In the RAPID reconstruction, the last component of the AMOC, the upper mid-ocean transport
(UMO), is computed from the zonal and vertical integration of the thermal wind relation over
the upper branch of the AMOC above a certain reference level zref to be defined, at 26.5
◦N.
Such an integration assumes that the velocity below the Ekman layer and outside of the western





















The western end of the interior basin is given by the eastern limit of the WBC. Two definitions
of the latter can be considered at high resolution and in observations, so that this boundary has
to be adapted to each simulation and data set. Several definitions can also be considered for
the reference level zref (Baehr and Cunnningham [2009]). In the models, we define it at 1000m
depth and we do not consider it as a level of no motion. In other words, we extract the full
velocity at 1000m depth in eq.2 rather than assuming vg(zref ) = 0. This nevertheless assumes
that the full velocity at this depth is in geostrophic balance, which is a reasonable hypothesis
as v < 2cm/s at 1000m depth in all simulations. Note that results are weakly sensitive to the
reference level choice (not shown). Following Baehr and Cunnningham [2009], this method to
reconstruct the ocean interior flow will be referred to as the dynamical method.
In simulations, the UMO transport can also be computed kinematically, as in Baehr and
Cunnningham [2009], since the meridional overturning streamfunction is computed explicitly
using the currents known at all grid points and all vertical levels. Here we assume the AMOC at
26.5◦N can be approximated by the latter at 1000m depth ΨAMOC(1000m), so that the UMO
transport ΨUMO can be deduced by the difference :
ΨUMO = ΨAMOC(1000m)−ΨWBC −ΨEk
with ΨWBC and ΨEk the Western Boundary Current and Ekman integral northward transports
at 26.5◦N. This approach ensures a closure for the equation of ΨAMOC(1000m). It will be referred
to further on as the kinematic method. Yet, it does not allow any investigation of the zonal and
vertical structure of ΨUMO and their time dependency, unlike the dynamical estimation, which
provides a zonal and vertical structure for the UMO component across the basin.
Fig. 10 compares the mean seasonal anomaly of UMO transport integrated over the whole
basin above 1000m depth, defined with both kinematic and dynamical methods for all 5 simula-
tions. Both methods converge with largely similar seasonal cycles in all cases, including at the
eddy-permitting resolution. This gives support for the assumption made on the RAPID recon-
struction that the interior transport below the Ekman layer can be assumed to be in geostrophic
balance and measured by a cross-section measurement of density gradient. Nevertheless, note
that both the mean intensity (not shown) and the amplitude of the seasonal cycle are larger
with the kinematic method in all cases but ORCA2-coupled. This may come from the choice of
the reference level at 1000m depth or to some unvalid hypotheses of the decomposition near the




6.2. Seasonal cycle of upper mid-ocean transport
Fig. 5 (d) shows the dynamical estimation of the average UMO transport seasonal cycle in all
simulations and in the RAPID reconstruction. For RAPID and ORCA025-forced, continuous
lines correspond to the interior transport excluding the AC. In this case, the Antilles Current
is incorporated into the Western Boundary Current estimation, in Fig. 5 (c), also shown with
continuous lines. Conversely, for these two datasets, dashed lines in Fig. 5 (d) correspond to
the estimation of the interior transport including the AC in RAPID and ORCA025-forced, as in
the original RAPID estimation (e.g. Kanzow et al. [2010]), and consistently with dashed lines
in Fig. 5 (c).
Given the strong seasonal cycle of the Antilles Current and its uncertainty (Fig.5), the
substraction of this component from the UMO estimation in RAPID induces a noisy and very
variable transport. In this case, seasonal variations are only significantly different from 0 (p >
0.95, Student’s t test) in August and December (minimal values) and October (maximal value),
with a peak-to-peak amplitude of 11.7Sv. As a conclusion, the precise location of the eddy
activity in the AC might affect highly the estimate of the UMO transport also.
In RAPID, the more standard UMO transport estimation including the AC shows standard
errors lower by a factor ≈ 2−3 to those excluding it. In this case, the only remaining significant
seasonal variability of UMO transport is the annual maximum in October - November, also
identified in the total AMOC as a secondary annual maximum (Fig. 5 a). During the first
8 months of the year, the AMOC remains relatively constant, with barely significant negative
anomalies. The amplitude of the cycle is then 4.7Sv between March and November, making of
UMO transport the component of AMOC with largest amplitude in RAPID.
In ORCA025-forced, the seasonal cycle is also stronger when the Antilles Current is ex-
cluded, consistently with Fig.5, but not as much as in the RAPID reconstruction. This suggests
some compensation at seasonal scale between both transports, confirming the hypothesis of an
adjustment of the AC to the interior Sverdrup transport. The August minimum of RAPID is
not present in the model, as the maximum was not seen in Fig. 5 (c). The fall maximum occurs
rather in September-October, that is about 1 month in advance as compared to the RAPID
reconstruction. In spring and winter, the sign of the UMO anomaly excluding the AC is oppo-
site to that of the RAPID reconstruction, although both are generally not significant. When
the Antilles Current is integrated to the UMO estimate (dashed lines), the December minimum
vanishes, as in the observations. This winter minimum may thus well be realistic, but its phys-
ical mechanism remains to be investigated. In this latter case, ORCA025- forced and RAPID
reproduce a very similar seasonal cycle for the UMO.
All coarse-resolution model runs show a realistic relative maximum of the UMO transport
in October - November, but the amplitude of the maximum is largely underestimated when
compared to the similar estimation (Antilles Current excluded from the UMO, solid line) in
RAPID. Both coupled simulations show the weakest amplitude in UMO seasonal cycle (total
amplitude of the October peak is resp. 3.7 and 2.2Sv for ORCA1-coupled and ORCA2-coupled),
whereas ORCA1-forced and ORCA2-forced are more consistent with RAPID in terms of both
phase and amplitude (resp. 3.9 and 4.0Sv amplitude) of seasonal cycle. During the rest of the
year, UMO anomalies are generally weakly negative and weakly variable, so that UMO seasonal
cycle in the coarse resolution models rather resembles the UMO estimated from observations
including the Antilles Current. As discussed earlier, it is difficult to conclude whether this
result comes from the strong variability of the observed AC itself. Note that ORCA1-coupled
simulation shows more variability during the first 5 months of the year than the other models,




6.3. Vertical structure of the upper mid-ocean transport seasonal anomaly
In order to gain further understanding on the differences of both amplitude and phase of the
UMO seasonal cycle in models and data, we consider the average zonal density gradient across the
whole basin as a function of depth in RAPID and simulations (Fig. 11, top left) and its difference
between November (maximal value in RAPID) and March (minimal value in RAPID) (Fig. 11,
top right, and bottom panels). This zonal density gradient controls the UMO transport through
equation 2, so that a positive zonal density gradient induces a negative vertical geostrophic shear.
Then, assuming a level of almost no motion at 1000m depth in RAPID the integrated geostrophic
transport can be inferred from this basin-scale density gradient. Note that for comparison
purposes, the AC is included in the RAPID reconstruction, as in the original estimate, whereas
it is excluded in all simulations.
Fig. 11 top left reveals that in average, the zonal density gradient across the Atlantic ocean
at 26.5◦N is positive in the first 1000m in both models and RAPID measurements, consistent
with the Sverdrup equilibrium, and the return flow of the anticyclonic subtropical gyre of wa-
ters. A notable exception is ORCA2-coupled simulation which has a negative zonal density
gradient from the subsurface down to 250m depth. In all simulations, zonal density gradients
are underestimated with regard to observations, consistently with a too weak average AMOC.
Note however that as already said, some of the RAPID measurements have been extrapolated
in the upper 200m which prevents a detailed assessment over this layer.
Fig. 11 top right shows show strong differences in the basin-scale zonal density gradient
between March and November: the density gradient in November is more positive above 120m
depth, contributing to a stronger southward transport, and it is more negative below 120m
depth, contributing to a weaker southward transport. The total transport difference between
November and March has been shown to be positive (see Fig. 5). Thus, fig.11 shows that
this difference is dominated by the anomalously negative zonal density gradient in November as
compared to March detected below 120m depth.
A separate look at western and eastern subbasin contributions to seasonal differences of zonal
density gradient profiles (Fig. 11 bottom panels) highlights the dominant contribution of the
eastern subbasin, east of 50◦W, to the negative density gradient anomaly in the 200-1000m depth
layer in RAPID. This suggests that the eastern subbasin is primarily responsible for the UMO
seasonal cycle as observed in the RAPID array, as shown in previous studies (e.g.Chidichimo
et al. [2010]).
The vertical structures of the simulated zonal density gradient anomalies are largely different
from RAPID observations. First the November to March difference of the zonal density gradient
is generally weaker than in RAPID, consistently with a lower amplitude of the UMO seasonal
cycle (Fig. 5 d). Secondly, the models show a positive zonal density gradient difference from
the surface to approximately 60m depth, which is relatively consistent with the data. Yet,
in the latter, it is due to a strong contribution of the eastern basin partly compensated by a
negative difference in the west. In all models, the contribution of the eastern basin is much
weaker (the difference is even negative in ORCA1-coupled), while it is also positive in the west
thereby adding up to a similar value as in RAPID. This suggests a reversed seasonality of the
upper zonal density gradient in the western half of the basin in all simulations. The maximum
difference detected around 80m depth in the data is not reproduced in any of the simulations,
and this is essentially due to a misrepresentation of the density gradient in the eastern subbasin;
differences are negative at this depth in the models while they are strongly positive in the
data. Finally, the negative anomalous gradient in the 120-300m depth layer in RAPID is not
represented in any model, where the density differences are close to zero in this depth range, both




gradient in November and March are also very weak. In all simulations but ORCA025-forced,
they are negative. The sign is consistent with the RAPID reconstruction but the difference is one
order of magnitude weaker in models. They result from negative differences west of the MAR
in simulations, whereas RAPID sections show the contributions of both western and eastern
subbasins to this difference in zonal density gradient at intermediate depths.
To conclude, strong differences have been found in terms of the vertical and zonal contri-
butions to the UMO seasonal variability. In models, both subbasins play a significant role in
setting the UMO seasonal cycle, although both contributions vary a lot between models, and the
seasonal density gradient anomaly is weaker and more superficial than in RAPID observations.
6.4. Identification of a westward propagation of geostrophic transport anomalies
We now investigate in more details the zonal adjustment of interior geostrophic transport vari-
ations in simulations in order to identify the mechanisms of UMO transport variability. Several
authors have suggested that it adjusts to the wind stress curl variability imposed at the eastern
boundary through the westward propagation of Rossby waves (e.g. Zhao and Johns [2014] and
references therein). In order to visualize this adjustment, Fig.12 represents the correlation of
the geostrophic transport at all longitudes with the transport at the eastern boundary marked
with a red line with respect to time lag, in months. At the eastern boundary and at lag 0 (lower
right corner of the figure), the correlation is always 1, by construction. In addition, the high
correlation at the eastern boundary at lag 12, 24, 36 and 48 months is due to the domminant
seasonal signal. Beyond these obvious features, all simulations show a significant (p > 0.95,
Student’s t test) westward propagation of the geostrophic transport anomaly at least up to
about 30 − 40◦W . Phase speeds diagnosed from these diagrams lie between roughly 0.9 and
1.8◦/month (that is, 3.4 to 6.9cm/s), which is typical of Rossby wave propagations in response
to wind stress curl forcing (Challenor et al. [2004]). West of 40◦W , correlations are generally
weaker or do not suggest a propagation.
6.5. Representation of upper mid-ocean transport by a linear Rossby wave model
In order to verify the hypothesis of a Rossby wave adjustment to surface forcing in models, we
develop here a simple linear Rossby wave propagation model in all numerical simulations. As
described in the appendix A, the pressure anomaly related to Rossby wave propagation can
be separated into an orthonormal series of vertical modes Zn(z) and horizontal propagations
Pn(x, t) of pressure anomalies. The vertical modes of variability Zn(z) can be estimated through
a principal component analysis (PCA) on meridional velocity profiles. Following Kanzow et al.
[2010], we perform this analysis at 60◦W, which, in observations, is a representative longitude
for the whole 26.5◦N section. Fig.13 shows that the first mode of variability of the meridional
velocity at this location captures between 48 and 54% of total variability in all simulations, which
is relatively high. The second mode of variability accounts for 15 to 19% of total variability.
Therefore, we focus the rest of our study only on this first mode. It has a constant sign over the
vertical, but its amplitude decreases with depth. It has thus a mixed barotropic first baroclinic
vertical structure.
The intensification of the first vertical mode of variability for meridional current over the first
200m of depth is in agreement with the strong negative zonal density gradient anomaly observed
between 200 and 100m depth in Fig.11, in all simulations but ORCA1-coupled. In addition, the
monotonous variation of the first mode with depth is in agreement with the negative zonal
density gradient anomaly between November and March, observed in almost all depth below




component in the first mode of variability, suggesting a significant contribution of deep zonal
density gradients to the UMO seasonal variability.
The horizontal propagation of Rossby waves is described in the appendix B. Let c1 = βR
2
1,
the fraction of the beta effect β at 26.5◦N to the squared first Rossby radius of deformation
R1, be the first mode Rossby wave speed. In this study, we estimate c1 from Fig.12 from
the 40 − 16◦W longitude range. However, the measurement includes some uncertainty and it
rather corresponds to Rossby wave propagation in the eastern boundary, whereas as mentioned
before the western subbasin contributes highly to the UMO seasonal cycle in most simulations.
Therefore, we adjust the estimated c1 by no more than 10% of its value by fitting the final
correlation of the Rossby wave model to the UMO transport. The estimated phase propagation
speed is adjusted by 0 to 9%, and it finally ranges from 3.6 to 7.0cm/s.
The pressure anomaly induced by Rossby wave propagation, for any longitude and time is
given by:











where xE is the eastern boundary of the basin. Therefore the time and space integration
of the pressure anomaly equation only requires the boundary pressure condition at the eastern
edge of the Atlantic basin and the surface wind stress curl over the basin. The total geostrophic




























= PT + SF (3)
PT and SF are respectively the pressure term and surface forcing contribution to the total
geostrophic transport in the Rossby wave model. The pressure term contribution PT accounts
for the meridional transport induced by the zonal propagation of the pressure anomaly at the
eastern boundary in the absence of any surface forcing. It quantifies the contribution of anomalies
generated locally at the eastern edge of the basin to the UMO transport under the Rossby wave
model approximations. The surface forcing term contribution SF accounts for the meridional
transport induced by the surface wind stress curl forcing in the absence of any pressure anomaly
at the eastern boundary. It therefore quantifies the contribution of the large-scale forcing in the
interior ocean to the UMO transport. This equation allows for an analytical computation of the
interior geostrophic transport once the first pressure anomaly generated at the eastern edge has
had time to cross the whole basin, that is after ∆t = fracxE − xW c1, which gives between 32
and 54 months of adjustment.
It is important to stress that this model contains a series of hypotheses: firstly, the mean flow
doesn’t perturb the wave propagation, which therefore remains purely zonal. This is idealized
but given the low flow speed in the ocean interior (a few mm/s), this hypothesis is reasonable.
Secondly, the wave propagation speed is supposed to be constant, while in reality, it is expected
to vary as a function of time and longitude, as it depends on ocean stratification. However, the




Atlantic basin at this latitude (Kanzow et al. [2010]). Finally, the linear model does not take
the mid-Atlantic ridge into account, although it might interact with wave propagation, possibly
isolating Rossby wave propagation in the eastern and western halves of the Atlantic basin.
Fig.14 shows the seasonal anomalous integrated UMO transport reproduced by this Rossby
wave model (equation 3) together with the actual UMO transport derived from the dynamical
method in each simulation. The pressure PT and surface forcing SF contributions to the total
transport in the Rossby wave model are also shown. Time correlations between the Rossby
wave model and the dynamical UMO estimate, computed over the interannual time series,
ranges between 0.44 and 0.57 for all coarse simulations which is significant (p > 0.95, Student’s
t-test).
In ORCA025-forced simulation, the seasonal UMO cycle from this linear model gives an
unsignificant seasonal cycle unsignificant for all months of the year but an October-December
negative anomaly. One reason might lie in the short integration time, as the available simulation
only covers 12 years, from which 4.5 (54 months) have been substracted to account for the Rossby
wave model integration. This short integration duration yields large error bars in the estimation
of the UMO transport seasonal cycle from the Rossby wave model. In the Rossby wave model,
the surface forcing term seems to dominate the seasonal signal, suggesting a dominant role of
the interior wind stress curl forcing over the eastern boundary pressure anomaly in setting the
seasonal cycle of the UMO. Note however the large discrepancy between the October-November
UMO anomaly of ORCA025-forced and that predicted by the linear Rossby wave model. One
of the reasons for this discrepancy might be the high-frequency mesoscale variability in this
simulation, which might affect the UMO seasonal cycle and is unrelated to surface forcing. In
addition, Fig.12 also shows mostly unsignificant correlations of the UMO anomaly at the eastern
boundary and that at the western half of the basin, suggesting that the Rossby wave model might
be valid only in the eastern half.
On the other hand, in all coarse resolution models, the seasonal cycle obtained is robust. The
Rossby wave model yields a maximal UMO transport in September-December and a minimum
in late winter/early spring. This seasonality is consistent with the dynamical estimation of UMO
commented above and reproduced here (black lines), although the winter minimum is not as
marked in the full estimation. The amplitude of the seasonal cycle is stronger than the full
estimation by a factor 1.3 to 2.3. It might be related to an underestimation of the local wind
stress curl forcing at the eastern boundary of the basin in this coarse simulation. In all other
coarse simulations, the surface forcing term contributes for as much or slightly more (between
2 and 23% more) to the total UMO seasonal cycle than the pressure term. This means that
in those simulations, the integrated surface forcing and the propagation of a pressure anomaly
from the eastern edge of the basin, itself resulting from a local forcing at the eastern boundary
of the basin play roughly equal roles in driving the UMO seasonal variability.
As a conclusion, a linear Rossby wave model succeeds to reproduce the phase of the seasonal
variability of the UMO transport in all coarse-resolution simulations. This gives a privileged
mechanism for the variability of this component at such timescales. The large discrepancy of
this linear model with the actual UMO transport in the ORCA025-forced simulation suggests a
larger impact of mesoscale activity on the UMO seasonal cycle.
7. Conclusions
This study has analyzed a hierarchy of forced and coupled oceanic simulations to investigate the
representation of the Atlantic meridional overturning circulation (AMOC) seasonal variability
at 26.5◦N in ocean models with respect to the RAPID reconstructions. A first comparison of




Programme (CMIP5) simulations has indeed shown a wide variety in amplitude and phase of its
seasonal cycle. Only two simulations have the same timing for the AMOC seasonal minimum as
in the RAPID estimation, only two have the same timing for the AMOC maximum and only 7
models have an AMOC seasonal cycle amplitude within 30% of that of RAPID reconstruction.
In this study, we focus on five NEMO-based oceanic simulations on the ORCA grid. Three
horizontal resolutions are considered in forced conditions, namely 2◦ (ORCA2-forced), 1◦ (ORCA1-
forced) and 1/4◦ (ORCA025-forced). The two coarser resolutions are also considered in cou-
pled ocean-atmopshere configurations (ORCA1-coupled and ORCA2-coupled) extracted from
the CMIP5 ensemble. The general AMOC structure as a function of latitude and depth is
broadly similar in all simulations, in spite of differences in the latitude and depth of the average
maximum, as well as of the maximum at 26.5◦N and intensity at this latitude. In particular,
AMOC average intensity at 26.5◦N is in all cases weaker than in the RAPID reconstruction.
The amplitude of the seasonal cycle is also weaker than in the RAPID reconstruction for all
these simulations. The vertical structure of the AMOC at 26.5◦N nevertheless reveals a relative
agreement in the separation between the upper and lower branches of AMOC at 1000m depth.
A preliminary analysis of the AMOC seasonal cycle highlights important biases in the repre-
sentation of the seasonal cycle of the AMOC in the coupled climate models. These biases are
partly corrected in forced configurations, but substantial differences remain as compared to the
RAPID reconstruction, in particular regarding the winter season.
Following the RAPID methodology, the AMOC was decomposed into an Ekman, a western
boundary current (WBC) and upper mid-ocean (UMO) component in order to investigate and
interpret differences in AMOC seasonal cycle. The Ekman component shows again a weaker
seasonal cycle in the simulations than in RAPID. Agreement in terms of timing is quite satisfying
for models using the CORE forcing (ORCA2-forced and ORCA1-forced simulations) while larger
biases are found in the ERA40 forcing data set (ORCA025-forced simulation). Largest biases
as compared to the RAPID reconstruction are found in the December-February period. A
latitudinal analysis of basin-scale zonal wind stress shows that a southward shift of trade winds
and an underestimation of the meridional gradient are typically the causes for negative biases in
the winter Ekman transport in all simulations. A longitudinal analysis at 26.5◦N shows that such
biases are basin-scale. In the coupled simulations, the Ekman component is the one contributing
most to the differences in the AMOC seasonal cycle as compared to the RAPID reconstruction.
The estimation of the Western Boundary Current contribution to the AMOC at 26.5◦N is
challenged by the lack of Bahamas Islands representation in coarse resolution models. In these
models, the WBC is thus defined as the broad northward current flowing in the upper ocean
along the coast. For a fair comparison with data and the high resolution model, two definitions
of the WBC have been proposed. The former one considers only the channel current between
Florida and the Bahamas, as in the RAPID original decomposition. The second integrates
all northward western boundary transport, therefore including both Florida current (FC) and
Antilles current (AC). In both RAPID measurements and ORCA025-forced simulation, the
Florida and AC show different seasonal cycles. The AC has a very noisy cycle in both cases
related to high-frequency variability, mostly unsignificant in RAPID whereas in ORCA025-forced
it is in phase with the interior Sverdrup transport generated locally. On the contrary, the FC
has a robust cycle in both cases, marked by a maximum in summer and minimum in fall. The
analysis of ORCA025-forced reveals it is highly correlated to correlated to meridional wind stress
downstream of the FC, confirming the hypothesis of coastal wave propagations downstream. In
coarse-resolution simulations, the WBC is in qualitative agreement with the RAPID FC in terms
of its fall minimum, but the absence of any maximum in summer and the analysis of surface
forcing reveals that the forcing mechanism might be more similar to that of the AC. On a




adjustment to the interior Sverdrup transport.
The UMO transport shows the same challenge as the WBC in terms of geographic definition.
In practice, if the AC is considered as part of the WBC, it has to be excluded from the zonal
integration of the UMO, and conversely. The UMO transport variability in RAPID is noisier
and mostly unsignificant when excluding the AC: this indicates both that the UMO, as well
as the AC, might be sensitive to high-frequency eddy activity. The AC is then included to
the UMO estimate in RAPID following the original definition. In coarse resolution models,
the UMO estimation excludes the AC, since the latter cannot be distinguished from the FC.
The modeled seasonal cycle amplitude is in agreement with RAPID but underestimated. Note
that for ORCA025-forced, the cycle phase is little affected by the inclusion of the AC, and it
corresponds well to RAPID observations including and AC transport. However, the weakening
of the seasonal cycle when including the AC in ORCA025-forced suggests some compensation
at seasonal scale between both transports, confirming the hypothesis of an adjustment of the
AC to the interior Sverdrup transport in this simulation.
Large discrepancies as compared to data are found in all models in the vertical and zonal
structure of the UMO transport: in models, both subbasins play a signifcant role in setting the
UMO seasonal cycle, although both contributions vary a lot between models, and the seasonal
density gradient anomaly is weaker and more superficial than in RAPID observations. A lon-
gitudinal analysis shows that in all models, geostrophic transport anomalies generated at the
eastern edge propagate towards the west at a speed typical of baroclinic rossby waves. Yet,
this propagation signal is only clear for the eastern subbasin. In order to verify the hypothesis
that the UMO seasonal cycle results from a basin-scale adjustment of forcing over the eastern
boundary, a linear first rossby wave model is adjusted to all simulations. It is is successful in all
cases but ORCA025-forced possibly due to a too short integration time and the impact of high-
frequency eddy activity, and despite some clear westward UMO transport propagation. The
seasonal cycle obtained by the Rossby wave model is in good agreement with the UMO in all
coarse resolution simulations. The vertical structure of the transport anomalies is in relatively
good agreement with that of the zonal density gradient, with a strong barotropic contribution
and a subsurface-intensified anomaly. An analysis of the transport contributions in the total
cycle suggests a similar role of both the eastern boundary pressure anomaly and the surface
wind stress curl forcing in setting this cycle in all coarse simulations but ORCA2-coupled where
the surface forcing dominates. This reveals the key role, even in coarse-resolution models, of the
local wind stress curl forcing at the eastern boundary of the basin in setting the UMO seasonal
cycle.
Westward propagating eddies pervade the ocean and dominate the sea surface height vari-
ability (Chelton et al. [2011]). Therefore, doubts have been raised about the RAPID system’s
ability to measure the AMOC because of the impact of mesoscale variability on measurements
(Wunsch [2008]). Observations and modeling studies by Bryden et al. [2009] and Kanzow et al.
[2009] have demonstrated that these doubts are unfounded as the energy carried by the eddies
depreciates close to the western boundary (Zhai et al. [2010]). Yet, the impact of eddies on the
overturning remains unknown, and the volume anomalies carried westward by the eddies have
to go somewhere. Using an eddy permitting model of the north Atlantic driven by climatolog-
ical and steady forcing, Thomas and Zhai [2013] recently found that the eddy-induced AMOC
variability is ubiquitous and significant at all latitudes, with a magnitude comparable to the
seasonal cycle in the subtropics. These results imply that a significant fraction of the AMOC
variability is inherently unpredictable at seasonal to interannual timescales.
Our study has focused on the 26.5◦N latitude only. Mielke et al. [2013] and Elipot et al.
[2014] found that the seasonal cycles of the AMOC at 26◦N and 41◦N differs by approximately a




to be out of phase by Mielke et al. [2013] while Elipot et al. [2014] found the phase difference to
be somewhat smaller. Using observations and eddy resolving simulations, Xu et al. [2014] showed
that on seasonal timescales, the AMOC variability exhibits two distinct coherence regimes north
and south of 20N, due to different wind stress variability in the tropics. At longer timescales,
model studies by Bo¨ning et al. [e.g. 2006], Bingham et al. [e.g. 2007], Zhang [e.g. 2007] show
mixed results regarding the latitudinal coherence from the sub polar to the subtropical north
Atlantic, but they all exhibit consistent coherence from the subtropical to the tropical north
Atlantic. Such features remain to be investigated in the climate models.
A. The potential vorticity equation
In the framework of the quasi-geostrophic approximation (QGA), under the long wave approx-





−2∂zP )) + β∂xP = f0Curl(∂z~τ)
with N the Brunt-Vaisala frequency characterizing the water column stratification, f0 the Cori-
olis frequency at 26.5◦N, β = ∂yf the meridional derivate of Coriolis frequency and ~τ the wind
stress vector. Partial derivates are noted ∂i =
∂
∂i
and the vertical component of the rotational
vector is noted: Curl(~f) = (∂xf2) − (∂yf1) To resolve this propagation equation, a variable
separation is made on P , which can be decomposed into an orthonormal series of vertical modes












with hn the n
th mode characteristic height.
B. Resolution of the horizontal propagation equation
The equation for the Rossby wave propagation, simplified by the variable separation and Sturm-
Liouville equation, gives:




. Then by multiplying equation (i) by
∫ 0
−h(i)Zmdz (orthonormalization of vertical
modes), we obtain:
(∂t(−R−2m ) + β∂x)Pm = Fm
with Fm =
∫ 0
−h(f0Curl(∂z~τ)Zm)dz ≈ f0Zm(0)Curl(~τ)(0), by comparison of Zm and Curl(~τ)
vertical scales. One therefore obtains the zonal propagation equation, for the selected first mode:
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Estimate / simulation RAPID ORCA2-c ORCA2-f ORCA1-c ORCA1-f ORCA025-f
AMOC at 26.5◦N (Sv) 17.0Sv 8.7 13.8 13.4 10.6 15.1
max AMOC (Sv) / 9.3 17.4 13.7 11.9 15.9
lat of max AMOC / 39◦N 45.6◦N 29◦N 29.1◦N 32.6◦N
Table 1: Average AMOC transports at 26.5◦N and maximum AMOC transport, as well as
latitude of maximum value for all simulations and in RAPID when available. Letter c stands
for coupled and f stands for forced.





























Figure 1: Seasonal anomaly of AMOC with standard error for both RAPID array and CMIP5
pre-industrial control runs. AMOC is defined as (top) the maximal value of meridional over-




























Figure 2: Seasonal anomaly of AMOC at 26.5◦N with standard error for IPSL-CM5A-LR pre-
industrial control run (blue) and 4 historical runs with perturbed initial states for the period
1850-2005 (red). Average AMOC is indicated for each simulation in the legend box. AMOC is















































































































































































Figure 3: Interannual mean Atlantic meridional overturning streamfunction (AMOC, Sv) as a
function of latitude and depth, in (a) ORCA2-coupled, (b) ORCA2-forced, (c) ORCA1-coupled,
(d) ORCA1-forced and (e) ORCA025-forced simulation. Red line marks the 26.5◦N (RAPID)





















































Figure 4: (left) Vertical profile of the longitude-integrated meridional transport per unit depth
(Sv/m) and (right) vertical profile of the meridional streamfunction at 26.5◦N (Sv) in RAPID
array (black), (a) ORCA2-coupled (blue), (b) ORCA2-forced (light blue), (c) ORCA1-coupled
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Figure 5: Seasonal anomaly of (a) AMOC, (b) Ekman, (c) Gulf Stream and (d) UMO with
standard error for RAPID array (black), ORCA2-coupled (blue), ORCA2-forced (light blue),
ORCA1-coupled (purple), ORCA1-forced (red) and ORCA025-forced (green). For UMO, dashed
lines are computations including Antilles current (RAPID and ORCA025-forced), and for WBC,
the solid lines correspond to the transport including both Florida Current and Antilles current,
whereas the dashed lines represent only the Florida current (RAPID and ORCA025-forced) and



















































































































































































































Figure 6: Seasonal cycle of zonal wind stress at surface (N/m2) in the Atlantic basin as a
function of latitude in (a) ORCA2-coupled, (b) ORCA2-forced, (c) ORCA1-coupled, (d) ORCA1-












































































































































































































Figure 7: Seasonal cycle of zonal wind stress at surface (Pa) as a function of longitude at
26.5◦N in (a) ORCA2-coupled, (b) ORCA2-forced, (c) ORCA1-coupled, (d) ORCA1-forced and





(a) ORCA2-coupled (b) ORCA2-forced




































































































































































Figure 8: Section at 26.5◦N and west of 72◦W of interannual average meridional velocity (m/s)
for simulations (a) ORCA2-coupled, (b) ORCA2-forced, (c) ORCA1-coupled, (d) ORCA1-forced





(a) ORCA2-coupled WBC/Curl(τ) (b) ORCA2-forced WBC/Curl(τ)


















































(c) ORCA1-coupled WBC/Curl(τ) (d) ORCA1-forced WBC/Curl(τ)




















































(e) ORCA025-forced FC/τy (f) ORCA025-forced AC/Curl(τ)
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Figure 9: Correlation of (a-d) western boundary transport, (e) Florida current and (f) Antilles
current with wind stress curl (a-d,f) and meridional wind stress (e), for (a) ORCA2-coupled,
(b) ORCA2-forced, (c) ORCA1-coupled, (d) ORCA1-forced and (e) ORCA025-forced. Black




(a) ORCA2-coupled (b) ORCA2-forced






































(c) ORCA1-coupled (d) ORCA1-forced




















































Figure 10: Average annual anomaly with standard error of upper mid-ocean transport 26.5◦N
computed with the kinematic (blue) and dynamical (red) method, for simulations ORCA1-coupled

























































Figure 11: (top) Vertical profile of density anomaly 26.5◦N (Sv) across the Atlantic basin in av-
erage (left), in anomaly between March and November (right), in RAPID array (black), ORCA2-
coupled (blue), ORCA2-forced (light blue), ORCA1-coupled (purple), ORCA1-forced (red) and
ORCA025-forced (green). (bottom) decomposition of the mean March to November anomaly west



















































































































































































Figure 12: Correlation of Geostrophic transport at eastern boundary (red line) with respect to
longitude and lag, for simulations (a) ORCA2-coupled (blue), (b) ORCA2-forced (light blue),
(c) ORCA1-coupled (purple), (d) ORCA1-forced (red) and (e) ORCA025-forced (green). Black






























Figure 13: 1st EOF of vertical structure of meridional velocity anomaly at 60◦W, with percentage
of total variance explained, in (a) ORCA2-coupled (blue), (b) ORCA2-forced (light blue), (c)
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Figure 14: Seasonal cycle with standard error of UMO transport computed with the dynamical
method (black), estimated with the linear Rossby wave model (blue) decomposed into the pressure
terms (green) and surface forcing terms (red) for simulations (a) ORCA2-coupled, (b) ORCA2-
forced, (c) ORCA1-coupled, (d) ORCA1-forced and (e) ORCA025-forced.
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